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PRÓLOGO 


La tectónica es la ciencia que estudia la deformación de las rocas, de las 
estructuras conformadas por éstas y, por consiguiente, la formación de cade- 
nas montañosas; ya sea las cadenas recientes que circundan el globo, o los 
antiguos macizos y los basamentos continentales cuyas deformaciones son 
prueba de que fueron montañas allanadas hace mucho tiempo. La tectónica se 
encarga de analizar la formación de los continentes y, en fecha más reciente, 
la de los océanos, para integrar una tectónica global que constituye la síntesis 
de la evolución geodinámica del globo terrestre. 

En la historia de la geología, la tectónica es una disciplina relativamente 
joven; en la Antigúedad, Edad Media, Renacimiento y hasta en el Siglo de las 
Luces, el interés se centraba en los fósiles que dieron lugar a acaloradas con- 
troversias en cuanto al origen de la vida. Es verdad que aunque desde enton- 
ces se admitía que muchos de esos fósiles tenían un origen marino se solía 
pensar en levantamientos continentales para explicar que dichos fósiles se 
encontraran ahora fuera de los mares. Sin embargo, todas estas teorías eran 
muy vagas, aun cuando en ocasiones se relacionaba a estos eventos con los 
temblores de tierra y con los volcanes cuya actividad evidenciaba una diná- 
mica interna susceptible de explicar tales eventos. 

No fue sino hasta fines del siglo XVIII y principios del XIX, que la 
tectónica tomó verdadera forma y siguió una doble dirección: por una parte, 
se encargó de la descripción de las estructuras, primero a escala local y des- 
pués a escala regional, lo que pudo conducir a la síntesis de regiones más o 
menos vastas. Por otra, trató de establecer la génesis de éstas, lo cual permitió 
expresar diversas teorías orogénicas; cronológicamente la última de ellas es 
la tectónica de placas que se coloca en la frontera entre la geología y la 
geofísica, lo cual permite tener una visión coherente de la evolución global de 
la Tierra. 

El presente volumen está dedicado a la primera fase de la tectónica, 
conocida a menudo como “geología estructural” se consideran los progresos 
de la tectónica en los últimos decenios, a las abundantes descripciones de las 
estructuras se suma el estudio de las microestructuras que dan lugar a los 
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mecanismos de la deformación, el análisis de los fenómenos tectónicos ac- 
tuales se une al estudio de los sismos; y, más recientemente, la observación 
de los movimientos ínfimos de los continentes, por fin accesibles gracias a 
los datos de los satélites de posicionamiento. De esta manera surgen la 
mierotectónica y la neotectónica, que con la tectónica global conforman una 
tectónica cuyo dominio, cada vez más extenso, se coloca ahora en el centro 
de las Ciencias de la Tierra. 

Por sus trabajos, el profesor Jacques Mercier y el catedrático Pierre 
Verpely, ambos de la Universidad del Sur de París, han sido los más indicados 
para escribir tal obra. Expertos en la estructura de numerosas cadenas monta- 
Nosas de Europa, Asia y América, son ellos quienes han otorgado una identi- 
dad propia a la microtectónica y a la neotectónica. En este corto volumen el 
lector encontrará la clave de la formación de extraordinarios paisajes eleva- 

w y la formación de los continentes. 


Jean Aubouin 
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Capítulo 1 


PRESENTACIÓN 


L  ¿QUÉESLA TECTÓNICA? 


La tectónica es la disciplina de las Ciencias de la Tierra que estudia las defor- 
maciones de la corteza terrestre. El término, creado hacia fines del siglo pasa- 
do, proviene del griego Tektonikos, adjetivo que significa propio del carpintero, 
del arquitecto; por tanto, implica una noción de estructura. Por otra parte, el 
término geología estructural es a menudo empleado como sinónimo de 
tectónica. Sin embargo, entre los autores de lengua inglesa, existe una ten- 
dencia a distinguir entre estos dos términos. La geología estructural 
(Structural Geology) es esencialmente el estudio de la geometría de las es- 
tructuras. Por el contrario, tectónica (tectonics) se ocupa sobre todo del estu- 
dio de las estructuras con relación a los movimientos (cinemática) y a las 
fuerzas (dinámica) que los crearon. 


IL  DEFORMACIONES TECTÓNICAS Y MOVIMIENTOS 
DE LAS PLACAS LITOSFÉRICAS 


Las deformaciones de la corteza terrestre y de la parte superior del manto se 
originan por el movimiento de las grandes placas litosféricas en la superficie 
del globo (figura 1.1). Los límites de estas placas son áreas de deformación 
sísmicamente activas. En el sitio donde las placas se separan y divergen, sus 
bordes se encuentran sometidos a una tracción (o tensión), y por tanto a de- 
formaciones de alargamiento, llamadas también de extensión (figura 1.2a); 
esto se produce a nivel de las crestas meso-oceánicas o en ciertas regiones 
continentales (los rifts). En el lugar donde las placas convergen, sus bordes 
pueden estar sometidos a una compresión, y en consecuencia a deformacio- 
nes de acortamiento; esto se produce a lo largo de las zonas de colisión (figu- 
ra 1.2b) y de ciertas zonas de subducción. En donde las placas se deslizan 
unas con respecto a otras, sin ser convergentes ni divergentes, las deforma- 
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Falla de San 
Andrés 
Placa 
Pacífica 


Placa 
4 "SS Australiana 


1,1, Mapa simplificado de las grandes placas litosféricas. Líneas dobles: zonas de expansión 
oceánica; líneas con triángulos: zonas de subducción y de colisión: línea simple: fallas 
transformantes; azurados: deformaciones intracontinentales activas. hd 


(b) 


1,2. Los grandes tipos de deformación tectónica (según M. Mattauer y J. Mercier, 1984). a) 
alargamiento, b) acortamiento; c) deslizamiento; FN: Falla Normal; FI: Falla Inversa; FD: Falla 
de corrimiento. 


ciones resultan por desplazamientos horizontales (sin engrosamiento ni 
adelgazamiento vertical) y se llaman de deslizamiento; esto se produce a lo 
largo de las fallas transformantes (figura 1.2c). En tectónica global, es decir 
a una escala de varios miles de km, estas placas se consideran en primera 
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instancia como indeformables ya que lo esencial de la deformación se produ- 
ce en los límites de las placas, pero en realidad, también existen deformacio- 
nes intraplacas que pueden ser importantes a la escala del análisis estructural. 
Estas deformaciones intraplacas resultan también de acortamientos, alarga- 
mientos y deslizamientos. 


IL. ANÁLISIS E INTERPRETACIÓN 
DELAS DEFORMACIONES TECTÓNICAS 


La simple observación de las rocas en las regiones muy deformadas como las 
cadenas montañosas, muestra de manera evidente dos grandes tipos de defor- 
mación: por una parte, pliegues y por otra, roturas que se llaman fallas. Plie- 
gues y fallas corresponden respectivamente a deformaciones continuas o 
dúctiles y a deformaciones discontinuas o de ruptura. El análisis de estas 
deformaciones puede efectuarse en diversos niveles. La cartografía geológica, 
el análisis de fotografías aéreas y las imágenes de satélite permiten describir 
la geometría bidimensional de las estructuras de tamaños superiores al km), 
las perforaciones y las anomalías sísmicas, en ocasiones permiten conocer la 
geometría tridimensional. Pero el estudio de las deformaciones puede tam- 
bién realizarse a partir del afloramiento, de la muestra (1 cm < d < 100 m) y 
del microscopio óptico hasta el microscopio electrónico (d < 1 cm). 

La interpretación de estas deformaciones naturales se basa en el princi- 
pio del uniformismo de Lyell (1833) según el cual “los fenómenos que tuvie- 
ron lugar en el transcurso del tiempo geológico son los mismos que aquellos 
que producen efectos similares en la época actual”. Por tanto, su interpreta- 
ción se hace teniendo en cuenta los datos que provienen de las observaciones 
de las deformaciones actuales (sismotectónicas) o recientes (neotectónicas), 
mecánicas o físicas, de materiales geológicos y, finalmente, de los logrados 
por simulación analógica (modelos reducidos) o numérica (en computadora). 
La interpretación de las deformaciones geológicas según las deformaciones 
actuales sólo es válida en tanto se considere un estado físico y químico del 
planeta cercano al estado actual. Las deformaciones actuales apenas pueden 
dar una idea acerca de las que se produjeron en el transcurso del Arqueano (> 
2.5 x 10 años) cuando las condiciones de temperatura en la Tierra eran más 
elevadas que en la actualidad. No obstante, lo importante es que las interpre- 
taciones respetan las leyes fundamentales de la física, de allí el interés de la 
experimentación que permite comprender los mecanismos de deformación de 
las rocas en condiciones fisicoquímicas muy diversas. En esta obra, se mues- 
tran algunos ejemplos de cada uno de estos casos. 


Presentación 


El presente texto está dirigido a los estudiantes universitarios. Por tanto, 
no pretende llevar a cabo una exposición exhaustiva de la tectónica sino pre- 
sentar, en forma sucinta, las nociones esenciales. 

El profesor Jean Aubouin, miembro del Instituto de Ciencias de la Tie- 
rra, nos confió la elaboración del presente libro “Tectónica”. Le estamos muy 
agradecidos por la confianza que ha depositado en nosotros. Asimismo, da- 
mos las gracias a todos nuestros colegas que han tenido a bien leer los dife- 
rentes capítulos de este volumen, que nos han proporcionado sus comentarios 
o nos han suministrado documentos inéditos: J. Andrieux, J. P. Brun, M. Cara, 
E. Carey-Gailhardis, D. Frizon de Lamotte, Ph. Laurent, M. Mattauer, C. Sotin 
y en particular O. Jaoul. Agradecemos a Isabelle Levrat por mecanografiar el 
manuscrito y a Geneviéve Roche la realización de las ilustraciones. 


Capítulo 2 


NOCIONES ELEMENTALES DE ESFUERZO 
Y DEFORMACIÓN 


L NOCIONES DE FUERZA Y ESFUERZO 
1. Noción de fuerza 


Las fuerzas que actúan sobre un bloque rocoso se dividen en fuerzas de volu- 


_ men y fuerzas de superficie. 


En dinámica, si dos fuerzas F y F' con la misma dirección, de sentidos 
opuestos y con la misma intensidad son aplicadas en un punto P, la suma de 
ellas se representa F + F'=0 y su trabajo W, ,,= 0 . Esto es verdadero para el 
caso en donde P es un punto virtual pero si se trata de un bloque rocoso, no 
perfectamente rígido, éste se deforma. Las fuerzas que actúan en la superfi- 
cie del bloque le producen esfuerzos internos. Se dice que el bloque se en- 
cuentra en estado de esfuerzo. 

Las fuerzas de volumen actúan sobre todo el volumen rocoso. El ejem- 
plo más evidente es la fuerza de gravedad F,= Mg. Una columna de roca de 
sección S, de altura h y de densidad p, (figura 2.1a), está sometida a una 
fuerza de gravedad F, = Shp.g, donde g es la aceleración de la gravedad. 


Superficie 


(a) 


2.1. Fuerza de gravedad F , Que actúa en una columna de roca y fuerza de superficie F, que 
actúa sobre su base horizontal (S). 
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Esta fuerza F, es vertical y dirigida hacia abajo. La fuerza de Arquímedes es 
también una fuerza de volumen que actúa sobre las masas rocosas. Suponga- 
mos un bloque continental de densidad p.= 2.7 que reposa en equilibrio 
hidrostático sobre el manto de densidad p,, = 3.3; este bloque recibe un em- 
puje vertical F, dirigido hacia arriba (figura 2.2) igual al peso del volumen 
del manto desplazado: F, = Srp,,g, como el bloque está en equilibrio, se puede 
escribir F_=F,. 


Shp.g = Srp, g de donde r = h(p. / p,,). 


2,2, Fuerza de Arquímedes F, y fuerza de gravedad F, que actúan en un bloque continental en 
equilibrio hidrostático sobre el manto. 


Así, un bloque continental de espesor total h=70 km presenta una parte 
basal r de 57 km de espesor sumergido en el manto de tal manera que la 
fuerza de gravedad F', esté equilibrada por el empuje de Arquímedes F. En 
este caso el problema es muy simple puesto que se desprecia la corteza y el 
techo de las aguas oceánicas. 

Las fuerzas superficiales actúan sobre las superficies que limitan el 
volumen rocoso. En la figura 2.1a, la fuerza superficial que actúa sobre la 
base horizontal de la columna de roca a una profundidad hesF, = Shp,g. Tal 
fuerza es normal a esta superficie y resulta de la fuerza de volumen que actúa 
sobre la columna de roca suprayacente. La presión p =F /S, en la base de esta 
columna es la presión o compresión litostática (o,,) que actúa sobre la 
superficie S en el punto P. El sistema se encuentra en equilibrio; F¿ queda 
compensada por una fuerza F,, con la misma dirección, de sentido opuesto y 
de igual intensidad. Si esta fuerza F, se aplica sobre una superficie S' con un 
ángulo a respecto de la horizontal H (figura 2.1b), F, se descompone 
vectorialmente en una fuerza F, normal a la superficie y una fuerza F, 
tangencial. En el caso de la subducción de una placa oceánica bajo una placa 
continental por ejemplo (figura 2.3), el plano entre las dos superficies está 
sometido a unas fuerzas horizontales F,, que resultan de la convergencia de 
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las dos placas y verticales F,, inducidas por las fuerzas de volumen. Estas 
fuerzas superficiales se descomponen en fuerzas tangenciales (o de cizalla) 
y fuerzas normales al plano entre las superficies. 

Una fuerza se expresa de acuerdo con el producto de la masa por la 
aceleración y, es decir, por una ecuación de la forma F = MLT”, donde M, L 
y T son las dimensiones de la masa, de la longitud y del tiempo, respectiva- 
mente. En el sistema C. G. S, la fuerza se expresa en dinas (g cm s?) y en el 
sistema internacional (S. 1.) en newtons (kg m s”?); 1 newton (N) =10* dinas. 


Ez Litosfera 


xx a 


Astenosfera > 


2.3. Fuerzas en el límite entre una litosfera oceánica (O) que subduce bajo una litósfera 
continental (C). 


2. Noción de esfuerzo 


2.1. Esfuerzo sobre un plano. Ahora, supongamos que en teoría, un cuerpi 
continuo desde el punto de vista macroscópico (figura 2.4) que no está some- 
tido a fuerza o torsión alguna, y cuyos átomos se encuentran en estado de 
equilibrio. Sometamos ese cuerpo a fuerzas externas. Supongamos que una 
superficie AS de normal v que pasa por un punto P, divide a ese cuerpo en 
dos partes. El conjunto de fuerzas ejercidas por la parte C1 sobre la parte C2 
tiene por resultante AF puesto que no existe torsión. 


2.4. Fuerza resultante AF ejercida por la parte C1 del sólido sobre la parte C2, en el punto 
P de la superficie AS. 


IVULIVMNES CLEIMMEINNUICS UE ECOJUErZO Y UEJOPIHUCION 


AF 


Cuando AS tiende a cero: E dr _ 


47? (1) 

El vector o es el esfuerzo aplicado debido a las fuerzas externas, que 
existen en el punto P sobre la superficie dS. El esfuerzo tiene las dimensiones 
de una presión y se expresa por la ecuación E = FS”' = ML'T?, portanto, 
sólo se puede adicionar vectores de esfuerzo cuando se aplican a una misma 
superficie, lo que es diferente de los vectores fuerza. El esfuerzo se expresa 
en pascales (kg m”!s”?) en el sistema S.I., y en bares en el sistema C.G.S. 
(1 bar = 10% dinas cm? = 10% g cm!s?); 1 bar = 10* Pa. 

En el caso general, el vector de esfuerzo y es oblicuo con respecto a la 
superficie dS. La intensidad del esfuerzo varía con la orientación de la super- 
licie dS que pasa por el punto P (es una presión anisótropa). Este fenómeno 
es muy diferente de lo que sucede en los líquidos en los cuales la presión p es 
normal a toda la superficie que pasa por el punto P y de la misma intensidad 
(presión isótropa). El vector de esfuerzo g siendo oblicuo con respecto a la 
superficie dS, puede descomponerse (figura 2.5) como el vector de fuerza en 
un esfuerzo normal o, y un esfuerzo tangencial o., (representado a menudo 
como t ) al plano S. 


—s 
Esfuerzo normal ON 


Esfuerzo y 
tangencial T. 


2,5, Descomposición vectorial de un esfuerzo O aplicada a un plano S, en un esfuerzo nor- 
mal Oy y un esfuerzo tangencial T. 


2,2. Estados de esfuerzo uniaxial y biaxial. Supongamos un sólido isótropo 
sometido a dos fuerzas F y F' opuestas e iguales, aplicadas ortogonalmente a 
dos caras opuestas y paralelas A de este sólido (figura 2.6a). Calculemos la 
compresión aplicada al punto P sobre una superficie SS' con un ángulo O” con 
respecto a la superficie A (0' es también el ángulo entre la dirección de la 
compresión y la normal al plano SS): 
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Esfuerzo uniaxial (a) Esfuerzo biaxial (b) 


2.6. Esfuerzo uniaxial (a) y esfuerzo biaxial (b) aplicados a un plano SS”. 


. Esfuerzo normal: 


Ea Fcos0' F 2. F 1+c0s20' 
dy + A AS E AS 
SS A/cos0 A A 2 
» Esfuerzo tangencial: 
a e F sen 0 A A E 
Ss A/cos A A 2 


Existe un plano notable para el cual o, es máximo e igual a F/A y en el 
cual 1 = 0. Es el plano para el cualcos 20' = 1 y sen 20' = 0, es decir para 
9' = 0. Este plano se llama plano principal (p.p., figura 2.6a) y el esfuerzo 
normal a este plano es el esfuerzo principal 0, =F/A. Entonces se puede 
escribir: 


O, = Y2 6, (1 + cos 20') y t = V2 O, - sen 20' (2) 


Por otra parte, existen dos planos en los cuales el esfuerzo tangencial (o 
de cizalla)1 es máximo: son los planos para los cuales 20' = 1, por tanto 
0 ='45". 

En esfuerzo biaxial (o esfuerzo plano), para una muestra sometida en 
sus caras ortogonales A y B a fuerzas F, y F, ortogonales (con F, > F,, figura 
2.6b) existen dos esfuerzos principales 0; =F¡/A y 03 = F;/B puesto que las 
caras A y B son, por definición, los planos principales. El esfuerzo aplicado 
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en el punto P de una superficie SS' que presenta un ángulo g' con respecto a 
la cara A, se expresa también en función de los esfuerzos principales o, y 05. 
Si se efectúa la suma de los dos esfuerzos normales y tangenciales sobre el 
mismo plano SS', por los esfuerzos o, y 0, se obtiene: 


Oy =0, -cos” 0'+0, -cos(1/2-0')=0, -cos? O' +0, «sen? 9" 
1=0, :cos0'-sen0' — o, -cos(1/2- 0”) - sen (1/2 -0') 


=(0, -0,)sen0'-cos0' 


Si se escriben estos valores en función del ángulo 20', se obtiene: 


On = 12 (0, + 0,) + 1/2 (0, — 0,)c0s 20' y 
Tt = 12 (0, — 0,) sen 20' 3) 


Si se llama 0' al ángulo que se presenta entre el esfuerzo principal o, 
y el plano de deslizamiento SS' (lo que haremos siempre en adelante), enton- 
ces el signo entre los dos términos dec, se convierte en negativo (-); la 
expresión det no cambia. La diferencia(o, — 0,) se llama esfuerzo dife- 
rencial. Este caso del esfuerzo plano es una simplificación que puede aplicar- 
se a los problemas con dos dimensiones, en el caso del esfuerzo triaxial. 


2.3. Estado de esfuerzo triaxial. Analicemos el caso de un cuerpo isótropo, 
sometido a un sistema cualquiera de fuerzas. Por ejemplo, un cuerpo deformable 
C en estado de compresión, sin torsión del material (figura 2.7a); el esfuerzo 
E, en un punto P de la superficie S se determina si se conocen las componen- 
les S,, S, y S, del vector de esfuerzo E, en las tres caras de un tetraedro 
elemental escogido arbitrariamente dentro del cuerpo, en el sistema de ejes 
Ox, Oy, Oz. 

Cada uno de estos esfuerzos puede descomponerse siguiendo los tres 
ejes escogidos, por ejemplo (figura 2.7b) para S,, el vector de esfuerzo sobre 
la cara del tetraedro que tiene por normal Oz, se obtendrá: o, según Oz y O,, 
O, en el plano normal Oz (entonces el primer índice es z) según los ejes Ox y 
Oy (el segundo índice es, respectivamente, x, y). Si anotamos los esfuerzos 
tangenciales como t y el esfuerzo normal como o estos tres componentes se 


Nociones de fuerza y esfuerzo 21 


2.7. Componentes del vector esfuerzo 2, aplicado en el punto P sobre la superficie S de la 
base de un tetraedro simple (para simplificar la ilustración, S, se orienta hacia abajo; debería 
estar orientado hacia arriba si se tiene en cuenta la prientación de 2, ). 


escriben: O,,, T, Y Toy" Se obtienen nueve parámetros para los esfuerzos $, S, 
y S, sobre las tres caras del tetraedro elemental (figura 2.7a). Estas nueve 
cantidades pueden escribirse de acuerdo con la siguiente fórmula: 


Estos 9 parámetros representan un operador matemático llamado tensor 
que es una matriz cuadrada 3 x 3 que define completamente el estado de 
esfuerzo en el punto P. Como consecuencia, si no existe torsión en el sólido, 
necesariamente Ty = Tyx> Txz = Tax Y Tyz = Tzy (figura 2.7a). Esto condu- 
ce a 6 parámetros independientes y el tensor de los esfuerzos es simétrico con 
relación a su diagonal (0,x, Oyy» 0,7). 
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De la misma manera que para el esfuerzo uniaxial, existe un plano prin- 
cipal y para el esfuerzo biaxial existen dos planos principales ortogonales, se 
demuestra que en el caso general existen tres planos principales ortogonales 
para los cuales el esfuerzo tangencial es nulo. Las normales a esos planos 
principales son las direcciones principales del esfuerzo. Dos de estas direc- 
ciones son los valores principales de los esfuerzos que pasan por el punto P, 
que son respectivamente el máximo 3, (o ¡ ) y el mínimo o, La dirección 
de valor 0, es intermedia entre o, y 0, En el tetraedro elegido (O, X, Y, Z) 
los esfuerzos principales son a ,, 0 ,, a ,; por tanto, el tensor de esfuerzos 
se puede expresar de manera simplificada puesto que los esfuerzos tan- 
genciales son nulos en este caso: 


Gi 014,0 
T=|0 0,0 
0 0 0 


Los tres parámetros están representados por los valores G,, 0,, 03, y 
los otros tres son los que definen la orientación de los ejes principales (O, X, 
Y, Z) con relación a un sistema cualquiera, por ejemplo, el medio geográfico 
en el cual son efectuadas las medidas estructurales. El tensor de los esfuerzos 
permite calcular cualquier compresión aplicada en un punto P sobre un plano 
dado de normal y (que tiene por cosenos directores (1, m, n) por el producto 
de las matrices: 


0,, 0. 0111] 
Le h)- 0 5, 0 ||m (4) 
0 0.05J/Ja 


En particular, se demuestra que existen dos planos de cizallamiento 
máximo que, al igual que en el caso de esfuerzos uniaxiales y biaxiales, for- 
man un ángulo de 45" con los esfuerzos principales 9, y o ,. Estos planos 
tienen como intersección el eje a, 


3. El elipsoide de esfuerzos y el campo de esfuerzos 


El lugar geométrico de las extremidades de los vectores de esfuerzo para 
todas las superficies S que pasan por P, es un elipsoide que tiene por ejes los 


py 
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2.8. Estado de esfuerzo biaxial en un punto P sobre una superficie A que forma un ángulo € 
con la dirección O, 


tres ejes principales de esfuerzo. En efecto, sea una superficie A de normal y 
(figura 2.8) que presenta un ángulo 6 con la dirección principal OX; a, y O 
son los esfuerzos principales. El esfuerzo y aplicado en P sobre la superfici 
A tiene por componentes O, y O, según las direcciones principales OX y OY 
Entonces, se puede escribir: 


0, A=0,:Asn8 y 0,:A=0,-Acos0 


x 


lo] 
o sentg y 
O; 0) 


como sen? O + cos? O = 1, se deduce que: 


[0 
O, H | (S 


Esta es la ecuación de una elipse con centro en P y que tiene por ej 
mayor o, y como eje menor 0,. Las extremidades de los vectores de esfue: 
zo o aplicadas al punto P están situadas en esta elipse. De la misma maner: 
en tres dimensiones se demuestra que: 
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que es la ecuación de un elipsoide que tiene por ejes 0,, 0,, 0,. El elipsoide de 
esfuerzos triaxial se llama poliaxial (figura 2.9a) en el caso general don- 
de 0, > 0, > 03. Si 0, =0, > 0, O 6, > 0, = 0 (figura 2.9b), se 
llama de revolución, o axial, alrededor de O, y 0,, respectivamente. Si 
O, = 0, = 03, el elipsoide se convierte en una esfera (figura 2.9c) y el 
estado de esfuerzos es de tipo hidrostático. 


ol 


[o] 


02=03 
ÚS 


¿, 
E 


(c) 


ol 


ol>02>03 


al >02=03 ol=02=03 


2.9. Elipsoide de esfuerzos triaxial: (a) poliaxial, (b) de revolución, (c) hidrostático. 


Si los elipsoides son idénticos en forma y orientación en todos los pun- 
tos de un volumen determinado, se dice que el campo de esfuerzos en este 
volumen es homogéneo o uniforme, lo que ha sido supuesto en todas las de- 
mostraciones precedentes. En caso contrario, se dice que el campo de esfuer- 
zos es heterogéneo. 


4 


4. Esfuerzo medio y esfuerzo de deformación 


En todo estado de esfuerzos se puede definir un esfuerzo medio O que co- 
rresponde a la parte hidrostática del tensor y solamente produce un cambio 
de volumen del material: 


o = 13 (0, + 0, + 03) (6) 


La parte restante (gs — 0) que deforma esta figura hidrostática se llama 
esfuerzo de deformación o deformación por esfuerzo. Esto es lo que produce 
el cambio de forma del material. Los tres valores principales de los esfuerzos 
de deformación son: 
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0, = 0, - O =183 (20, - 0, — 0,) 


0, := 0, = O = 13 (20, — 6, - 0,) 


0, =0,- 60 =13 (20, — 0, — 0,) (7) 

Por tanto, el tensor de los esfuerzos de deformación tiene una diagonal 
(o traza) nula, puesto que o; + 0, + 0, = 0. En geología estructural, el va- 
lor principal más grande o; de esfuerzos es positivo y el valor principal más 
pequeño o; es necesariamente negativo; o, puede ser positivo o negativo. 
Se dice que o; es de compresión y o, de tracción (o tensión); en el caso de 
las rocas, a una cierta profundidad, los esfuerzos totales o, y O, son respec- 
tivamente la mayor y la menor compresión. 


Il. NOCIÓN DE DEFORMACIÓN 


Cuando un sólido es sometido a un esfuerzo y se deforma, cada una de sus 
partículas se desplaza para ocupar una nueva posición. 


1. Componentes elementales de la deformación: 
traslación, rotación, distorsión 


1.1. Definición de deformación: Se llama deformación de un cuerpo de for- 
ma, dimensiones y localización conocidas en el espacio, a toda operación que 
hace variar la forma, las dimensiones y la localización de dicho cuerpo del 
estado inicial al final. En un sistema de coordenadas (Ox, Oy), un cuerpo en 
su estado inicial O y en su estado final F (figura 2.10). El cambio de posición 
de las partículas A, B, C, D... está representado por los vectores de despla- 
zamiento a, b, e, d... Este conjunto de vectores determina un campo de des- 
plazamiento. Si el campo es homogéneo (en este caso, los vectores de 
desplazamiento son paralelos y del mismo módulo), el cuerpo sólo experi- 
menta una traslación (figura 2.10a). Si el campo de desplazamiento es 
heterogéneo (figura 2.10b), entonces los pares de partículas (A,B) y (A,C),... 
están separados por distancias diferentes de las que tenían en el estado inicial. 
El cuerpo ha experimentado no sólo una traslación sino también un cambio 
de forma llamado distorsión. Por otra parte, si marcamos una recta A en este 
cuerpo, ésta puede haber pasado también por una rotación. Tomemos el 
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2.10. Componentes elementales de la deformación: traslación, rotación, distorsión. 


ejemplo de una napa con un corrimiento de varios kilómetros sin cambio de 
forma; la napa ha experimentado una simple traslación. Por el contrario, si 
contiene capas plegadas por flexión, éstas han sufrido una traslación más una 
rotación; además, si las capas contienen fósiles que cambiaron de forma, és- 
tos han pasado por una traslación, una rotación y una distorsión. 

Por consiguiente, una deformación se define por un campo de desplaza- 
miento que liga el estado inicial al estado final. Es la comparación de dos 
instantes diferentes en tanto que el esfuerzo especifica una condición en un 
instante dado. 


1,2. Deformación homogénea y heterogénea. Si unas líneas paralelas dentro 
de un cuerpo en el estado inicial, permanecen paralelas én el estado final, este 
cuerpo ha pasado por una deformación homogénea. En efecto, en la figura 
2.1la se observa que los pequeños cuadrados en el cuerpo (ABCD) en el 
estado inicial O han sido transformados en el estado final F' en pequeños 
paralelogramos idénticos en forma, dimensiones y orientación. 

En este caso (figura 2.11c), si Ab y Au son los incrementos al despla- 
zamiento con relación a las distancias finales b y u, B"B'/U”U' = BB/UU' o 
Ab/b = Au/u = k, donde k es la relación de homotecia de los triángulos 
(OBB') y (C'B"B'). En general, para una deformación homogénea, el incre- 
mento del desplazamiento Au/u, que se llamará gradiente de desplazamien- 
to du/u, es constante para cada partícula del cuerpo deformado. Si ese gradiente 
no es constante, la deformación se llama heterogénea (figura 2.11b); en este 
caso, las líneas paralelas en el estado inicial, no lo son en el final. 
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2.11. Deformación homogénea (a) y deformación heterogénea (b); gradiente de desplazamiento 
en deformación homogénea (c). j 


1.3. Distorsión y deformación interna. La distorsión se define como las 
relaciones dimensionales entre el estado inicial y el estado final; estas relacio- 
nes se llaman de deformación interna (en inglés, strain), y manifiestan cam- 
bios de longitud y forma. 


* la deformación lineal. Son las relaciones que pueden caracterizar 
el cambio de longitud de un estado inicial 1, a un estado final 1, 
(figura 2.12a): 


Ú 


el 
dd 


| 


| 


í 


0 


(b) 


2.12. Deformación lineal (a) y deformación angular (b). 


28 Nociones elementales de esfuerzo y deformación 


+  elalargamiento relativo o extensión: e€ = AV = (1, — 1,)/l,; e 
es negativo si hay acortamiento y positivo si hay alargamiento. 


el estiramiento: S=1,/1,=1+ € 


» el alargamiento cuadrático: h = (1 + ey 


De acuerdo con los problemas abordados, se utiliza uno u otro de estos valores. 


» Ladeformación angular o deformación cizallante. Por ejemplo, un 
cuerpo de forma rectangular se convierte en paralelogramo (figura 
2.12b). Este cambio de forma se mide por la desviación angular de 
las dos rectas ortogonales en el estado inicial, por lo cual se llama 
cizallamiento angular D y la deformación cizallante y = tg O. 


En una deformación homogénea (figura 2.11a) todas las rectas de igual 
dirección en el cuerpo deformado tienen la misma deformación lineal e y la 
misma deformación cizallante y. 


2.  Elipse y elipsoide de deformación 


2.1. Deformación plana, elipse de deformación. Tomemos dos ejemplos 
particulares, simples, de deformación plana (en el plano de la hoja de papel). 
En la figura 2.13a, un cuadrado de lado igual a 1 es transformado en un rec- 
tángulo de tal manera que cualquier punto A (x,, y,) del cuadrado es transfor- 
mado en un punto A' de coordenadas x,= x,(1 + e, ) y Y, = y,(1 + €, ). En el 
caso donde la transformación se efectúa sin cambio de superficie: 
S = (1 + €,)( + Ey) — 1 =0 de donde (+ e,) =1/(1 + Ey). Esta defor- 
mación se denomina de cizallamiento puro. En la figura 2.13b, la deforma- 
ción es de tipo diferente: los dos lados del cuadrado, paralelos al eje Oy, 
sufren un cizallamiento angular sin cambio de longitud. Cualquier punto A(x,, 
y,) del cuadrado será transformado en un punto A' de coordenadas x, =X,+ y, 
tg D o bien y, = y,. Esta deformación es llamada de cizallamiento simple. 
Cuando se trata de una deformación homogénea, cualquier círculo ins- 
crito en un cuadrado se transforma en una elipse (figura 2.13), lo que se puede 
demostrar simplemente tomando el ejemplo del cizallamiento puro (figura 
2.14). Un acortamiento según Oy transforma cualquier punto M de ordenada 
y, en el círculo, en un punto B, de ordenada y, (figura 2.14a) de tal manera que: 
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A A e 
0 E I 


2.13. Deformación plana en cizallamiento puro (a) y en cizallamiento simple (b). 


SO _MO' _ 1 
AO BO" .1+8 


y 


Este cambio se debe a la afinidad que permite transformar el círculo en 
una elipse pero, en este caso, con una disminución de superficie. Una afini- 
dad de la relación 1/(1 + e, ) sobre el eje de las abscisas (figura 2.14b) transfor- 
ma asimismo el círculo en una elipse pero, en este caso, con aumento de superficie. 
Por otra parte, dos afinidades (figura 2.14c) como 1 + e, = V/(1 + €,) transfor- 
ma el círculo en una elipse conservando la superficie inicial del círculo, en 
cuyo caso se trata de cizallamiento puro. En general, cualquiera que sea la 
deformación homogénea, se demuestra que en coordenadas cartesianas cual- 
quier punto del círculo de la ecuación x?+ y?= 1 puede localizarse en una 
elipse llamada elipse de deformación cuya ecuación puede escribirse de la 
manera siguiente: 


= =1 cmd, =(l+5) y A, =(1+8,) (8) 
1 
que respectivamente son el eje mayor y el eje menor de la elipse. 
Los ejes principales de la elipse de deformación también son ortogonales 
en el círculo antes de la deformación (figuras 2.13 y 2.14). La elipse de defor- 


mación permite abordar de manera simple, en dos dimensiones, el caso más 
general de la deformación en tres dimensiones. 
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EX = —1/3 ex =+1/2 ex=- 1/3 
(1) (b) (o) ex=+1/2 


2,14, Las afinidades transforman el círculo en una elipse de deformación: (a) disminuye la 
superficie; (b) aumenta la superficie; (c) no varía la superficie. 


2,2. Deformación triaxial, elipsoide de deformación. En tres dimensiones, 
se demuestra de la misma manera que para una superficie con deformación 
homogénea, cualquier punto situado en una esfera en el estado inicial se en- 
cuentra localizada en la superficie del elipsoide en el estado final. La ecuación 
de esta elipse será: 


2 
z 
E q e (9) 


que son los tres ejes del elipsoide. Los ejes de este elipsoide corresponden a 
las direcciones principales de la deformación: A, (o X) el eje del alarga- 
miento, 4, (o Y) el eje intermedio, 4, (o Z) el eje de acortamiento. Las 
longitudes de estos ejes son las deformaciones principales longitudinales y 
pueden expresarse por e, por (1 + €) y por 4 = (1 + e). Los tres planos 
que contienen 2 ejes principales del elipsoide son los planos principales de 
la deformación. Como sucede con el elipsoide de esfuerzos, existen varios 
tipos de elipsoides de deformación que examinaremos con más detalle al estu- 
diar los indicadores de la deformación dúctil (capítulo 7). 

El grado de distorsión en un punto puede determinarse muy bien si se 
conoce la orientación y el valor de las principales deformaciones 
longitudinales. Sin embargo, la deformación sólo estará plenamente definida 
cuando se conozcan, además, la traslación y la rotación que ha tenido el 
elipsoide de deformación. La deformación de un cuerpo es homogénea si en 
cualquier punto de ese cuerpo, los ejes principales del elipsoide de deforma- 
ción poseen la misma orientación y el mismo valor. 


/vOCión de dejormacion E Y 


2.3. Deformación rotacional y deformación no rotacional. Si una defor- 
mación se produce sin rotación de los ejes principales de la deformación con 
relación a una referencia externa (Ox, Oy, Oz), se dice que es una deforma- 
ción no rotacional. Si hay rotación, la deformación es rotacional. En los 
casos particulares de deformación plana, examinados anteriormente, el 
cizallamiento puro (figura 2.13a), es una deformación no rotacional: los ejes 
principales de la elipse en el estado final tienen la misma orientación que 
mostraban en el círculo durante el estado inicial; el cizallamiento simple es 
una deformación rotacional: los ejes principales del círculo tuvieron una rota- 
ción debida a la deformación (figura 2.13b). Las deformaciones rotacional y 
no rotacional no deben confundirse con las deformaciones coaxiales y no 
coaxiales que afectan las relaciones angulares de los ejes principales en el 
transcurso de una deformación progresiva. Este caso se analiza en el capítulo 7. 


2.4. Deformación infinitesimal, deformación terminada y camino de la 
deformación. El elipsoide de deformación puede describir una deformación 
muy pequeña o deformación infinitesimal que corresponde al momento instan- 
táneo del esfuerzo que ha producido esta deformación. Asimismo, puede des- 
cribir una gran deformación entre un estado inicial y uno final, o de 
deformación terminada, que resulta de la acumulación de pequeñas defor- 
maciones sucesivas (o incrementos de deformación). Éstas pueden resultar 
de un solo momento de esfuerzos o de momentos diferentes de esfuerzo. En 
este caso, los vectores de desplazamiento que ligan el estado final con el 
estado inicial y que describen la deformación terminada, pueden ser muy dife- 
rentes del camino de la deformación real (figura 2.11) que indica las acu- 
mulaciones sucesivas de las deformaciones infinitesimales. Por tanto, en 
general, es imposible ligar una deformación a un camino de deformaciones, y 
por consiguiente a un momento de esfuerzos o a momentos de esfuerzos 
sucesivos. Además, normalmente sólo se observa el estado final y por el con- 
trario, el estado inicial se desconoce. 


3. Tensor de las deformaciones 


Esta obra no pretende tratar con detalle el tensor de las deformaciones. Por 
una cierta analogía con el tensor de esfuerzos, se da por hecho que la defor- 
mación en un punto dado está definida por 9 parámetros en cantidades escalares 
que describen completamente la deformación en un punto, y que pueden es- 
cribirse de la siguiente manera: 
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as O Xx, E Ox, (o si se prefiere Ox, Oy, Oz). Los otros 6 componentes 
ben las raciones cizallantes de líneas inicialmente paralelas a los 
€ las coordenadas. El orden de los índices (,, , y ¿) de las deformaciones 
(y mismo que el utilizado para los índices (, y ) del tensor de esfuerzos 
h 7) si los ejes Ox,, Ox,, Ox, inicialniente eran ortogonales, es decir, 
rrespondían a los ejes ncipalés del elipsoide de deformación, el 
y puede escribirse bajo una forma simétrica con relación a su diagonal, 
corre sponde a los ejes principales de la deformación y a que entonces 
$ Bay» Ejy = E31» €23 = Es, Enel caso de grandes deformaciones termi- 

, el tratamiento matemático se vuelve al instante muy complicado (ver, 


| deformación infinitesimal y, en general, de pequeñas deformaciones, el 
mor de deformaciones sólo admite 6 parámetros independientes pues es 
nélrico; puede escribirse de la siguiente forma: 


€11 V2y,, V2y,, 
T, =|12Y, € V2yz | . (10) 
V2y3, V2Y3 €, 


onde y es la deformación cizallante. En deformación plana infinitesimal, 
deformaciones lineales y las semideformaciones cizallantes de una línea 
e forma un ángulo 6” con el eje e, son: 


EN = 12 (e, + £,) - V2 (8, - e,)cos20 y y/2 = 12 (e, — e,) sen 20 
(11) 


á Se nota la similitud de las ecuaciones de e, y y/2 con los de ON YT 
' respectivamente en esfuerzo plano [(3), $ 1-2]. 


» 
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Capítulo 3 


ESTUDIO FENOMENOLÓGICO DE LA RESPUESTA 
DELAS ROCAS AL ESFUERZO 


-Deformaciones discontinuas y deformaciones continuas 


7 


El comportamiento de un material sometido a un esfuerzo, lo que se llama su 


reología (del griego reo = fluir), depende de sus características intrínsecas y 


- delas condiciones físicas en las cuales se deforma. Para un material geológico 
- dado, estas condiciones son la presión litostática y la temperatura, que depen- 


den de: la profundidad a la cual se produce la deformación, las condiciones 
termodinámicas y el esfuerzo de deformación aplicado a la roca. A continua- 
ción se estudian las pruebas mecánicas aplicadas a muestras de roca y cómo 
ayudan a la comprensión de la reología de los materiales geológicos. 


L COMPORTAMIENTO DE LAS ROCASSOMETIDAS A ESFUERZOS 


1. Pruebas mecánicas de esfuerzo uniaxial; 


relaciones esfuerzo-deformación 


Las pruebas mecánicas se realizan sobre muestras de algunos centímetros de 
largo en las cuales se trata de obtener una deformación lo más homogénea 
posible. La muestra se somete a una carga que, en forma simplificada, se 
asemeja a un esfuerzo uniaxial homogéneo y = F/S. La reducción relati- 
vas = Al de la muestra supuesta también homogénea está representada 
por una gráfica e = f(o) (figura 3.1). Esta gráfica presenta en primer lugar 
una traza lineal con fuerte pendiente; la deformación es proporcional al es- 
fuerzo e = 0/E. Cuando se deja de aplicar el esfuerzo, la deformación es 
instantáneamente reversible: ésta se llama deformación elástica. A partir 
del límite o, llamado límite de elasticidad o umbral de plasticidad, la pendien- 
te de la gráfica decrece. Para esta parte de la gráfica, por ejemplo, el punto A 
(figura 3.1), si se interrumpe el esfuerzo, la deformación se restituye parcial- 
mente de manera elástica (traza AA”, figura 3.1) pero queda una deformación 
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permanente£, llamada deformación plástica. Si se vuelven a aplicar es- 
puros Apure la muestra, la gráfica de carga sigue, aproximadamente, la traza 
A'A y después continúa con la traza como si no hubiera existido interrupción 
de carga. El nuevo límite de elasticidad es ahora o a» que es más elevado 
que 0. Entonces se dice que hay endurecimiento del material; por tanto, la 
deformación plástica cambia el estado del material. Posteriormente, la hen: 
diente de la gráfica disminuye pero el endurecimiento lineal se Hiániene 
Enseguida la deformación puede llegar a la ruptura (figura 3.1). Cuando las 
rocas se deforman a presión y temperatura ambiente, a menudo la tuptura se 
produce sin deformación plástica apreciable (ver figura 3.6). En ciertos ca- 
sos, la traza puede volverse paralela al eje de las £ (ver figura 3.6); a esfuerzo 
constante O, la deformación aumenta con el tiempo; este fenómeno se llama 
Juencia (en inglés, creep). Es una forma particular, a esfuerzo constante, de 
SS plástica; el límite 0, se denomina límite de deformación plás- 


3.1, Gráfica esfuerzo-deformación de un cilindro de roca en compresión uniaxial 


2. Comportamiento de los materiales 


El comportamiento de los materiales reales es muy complejo. Por tanto, es 


Conveniente considerar los comportamientos ideales. Hay que diferenciar entre 
la elasticidad y la plasticidad. 


2.1. Los cuerpos elásticos se caracterizan por proporcionar una respuesta ins- 
tantánea y reversible del sólido al esfuerzo, la cual es por tanto independiente 
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del tiempo. Si la deformación es proporcional al esfuerzo, la elasticidad se 
llama hookiana. La deformación lineal e es de tal manera queg = o/E; 
para un sólido elástico hookiano isótropo, E (= módulo de Young) es igual 
para cualquier dirección en el espacio con cizallamiento simple (figura 3.2a), 
y su deformación cizallante es proporcional al esfuerzo tangencial: y = YG 
(G = módulo de rigidez). El sólido, sometido a una presión hidrostática, sufre 
una variación relativa de volumen AV/V proporcional a la variación de pre- 
sión hidrostática AP : AV/V = AP/K (K= módulo de incompresibilidad). Si 
la deformación no es proporcional al esfuerzo, se dice que la elasticidad es no 
lineal. 


CN ie ox=0y=0 


(a) de dnd (1) 


3.2. (a) Deformación cizallante de un cuerpo elástico; (b) deformación lineal de un cuerpo 
elástico en compresión uniaxial. 


Bajo el efecto de una compresión uniaxial g,, un Cuerpo elástico 
hookiano isótropo tiene una disminución de e, pero también un alargamiento 
dee, en la dirección perpendicular ao, (figura 3.2b). La relación v = —e,/£, 
se llama coeficiente de Poisson; su valor absoluto es inferior a 0.5. De igual 
forma: e, =- ve, y 0, = Eg, =- Eg,f. Se deduce que un cubo so- 
metido a compresiones triaxiales ortogonales a sus caras, se reduce 
de e,, debido al esfuerzo O, pero se alarga también siguiendo la misma direc- 
ción de cantidades €,, Y €y, debidas a los esfuerzos O, Y O, respectivamente 
(aquí, los primeros índices ,, ,, de e señalan que las deformaciones según la 
dirección z resultan de los esfuerzos O,» Oy» Oz, respectivamente) (figura 


3.3), de donde: 
E, = Ez Es 7 E yz > O, VO! E voy! 


E =WEto, (6. +0,)] 


1 IAE P7 SOReIi ABLaS.FOCAS as esfuerzo 


Los valores de e, e, se deducen de esta ecuación por permutación circu- 
lar de los índices. 
z 


ox=0y=0 ox=0z=0 oy=0z=0 


3,3, Deformaciones lineales elásticas de un cubo sometido a compresiones ortogonales en sus 


Por consiguiente, en el área de las deformaciones elásticas (en general 
deformaciones pequeñas), para un cuerpo isótropo, existe una relación lineal 
entre el tensor de los esfuerzos T, y el tensor de las deformaciones T ya 
que cada deformación €; ; (donde i, j corresponden a x, y, z, según se lio 
está ligada linealmente al conjunto 9;,¡- Lo que es cierto para los esfuerzos 
normales cuando i =j [ver fórmula anterior (1)] es igualmente cierto para los 
esfuerzos cizallantes cuandoi + j ya que la deformación cizallante del tensor 
es y/2 = 12G [(10), capítulo 2]. La reología de los cuerpos elásticos hookianos 
está representada por un modelo de resorte (figura 3.4a). En general, puede 
decirse que las rocas no son perfectamente elásticas excepto para pequeñas 
esfuerzos, ni totalmente isotrópicas. 


Modelo elástico 


(hookeano) Modelo viscoso 
(newtoneano) Modelo plástico (St 
Venant) 
Resorte Amortiguador Peso (0 patín) 


[o] 


Límite 


(b) (c) 


3,4, Modelos reológicos simples (a) de un cuerpo hookeano, (b) de un líquido newtoneano 


(6) de un cuerpo St Venant; € es la deformación y € la velocidad de deformación. 
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2.2. Los cuerpos plásticos se caracterizan por una respuesta irreversible al 
esfuerzo; se produce una deformación de materia que depende del tiempo, 
como por ejemplo, la fluencia plástica debida a un esfuerzo constante (figu- 
ras 3.6 y 3.7). En ciertos casos, esta fluencia se produce también a velocidad 
constante; es la fluencia estacionaria. En este caso, la velocidad de deforma- 
ción £ es proporcional al esfuerzo de tal manera queg = ac (donde T y P 
son constantes); a se denomina fluidez y Va = mn es la viscosidad. La 
viscosidad es una constante que depende del material, la temperatura, la pre- 
sión y la velocidad de deformación. Se pueden considerar dos casos: 


a. La viscosidad es independiente del esfuerzo. La velocidad de 
fluencia £ es proporcional al esfuerzo: 


£ = 0/n (2) 


que es el comportamiento viscoso newtoniano de los líquidos y de ciertos 
sólidos. Para las rocas formadas por granos de pequeño tamaño (inferior a 20 
um, por ejemplo, las milonitas), este comportamiento puede ser una buena 
aproximación de la deformación a alta temperatura (1000-1500*C) y peque- 
ñas velocidades de deformación (107? a 107** seg”). 


b. La viscosidad depende del esfuerzo. La velocidad de fluencia £ 
también es proporcional al esfuerzo, pero entonces se expresa em- 
píricamente por una ley reológica que depende de un exponente del 
esfuerzo: 


¿= 0% 6) 


con n = 3 - 50 más, a menudo igual a 3. A este se le llama un comporta- 
miento no newtoniano. 


Hasta ahora, se ha utilizado la terminología de los físicos del cuerpo 
sólido (ver Nicolas y Poirier, 1976) que estudian las leyes de la deformación 
plástica [¿ = £(0)] de los minerales y rocas (ver capítulo 7). Sin embargo, 
existe otra terminología frecuentemente utilizada por los mecánicos y los 
estructuralistas (ver Turcotte y Schubert, 1982; Hobbs, 1976, Mattauer, 1973) 
donde admiten, implícitamente, que la respuesta del material no es sensible a 
la velocidad de deformación. Para éstos, un cuerpo idealmente viscoso €s 


o dd o ns o dd 


incapaz de soportar un esfuerzo; su deformación permanente se produce sin 
límite y la velocidad de deformación está ligada al esfuerzo; por tanto, se trata 
de un cuerpo (por ejemplo, un líquido) viscoso newtoniaho sin límite de defor- 
mación. Se representa por un modelo tipo amortiguador (figura 3.4b). Un 
cuerpo idealmente plástico es un cuerpo incapaz de soportar un esfuerzo 
superior a un límite [su límite de deformación plástica 0, (figuras 3.6 y 3.7)] a 
partir del cual se deforma de manera permanente; tal es el comportamiento 
de un cuerpo llamado de St Venant que se representa por un modelo de patín 
(figura 3.4c); es decir, por un peso que reposa sobre un plano; este peso es 
puesto en movimiento por un esfuerzo o que alcanza el límite de fricción. La 
asociación de estos modelos reológicos simples permite describir los compor- 
tamientos más complejos: elástico-plástico, visco-elástico, plástico-viscoso (ver 
$ IT, 3.2). No existe alguna contradicción fundamental entre las terminolo- 
gías empleadas por los mecánicos y los físicos del cuerpo sólido; simplemente 
son puntos de vista diferentes: el primero concierne al comportamiento global 
del material, en tanto que el segundo a las leyes de fluencia del material. 
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3.6. Gráfica esfuerzo diferencial-deformación para cilindros (1 = 12 cm, diámetro = 35 cm) 
de mármol de Wombeyan, deformados con una velocidad (3 mm/mn) y temperatura constan- 
te para presiones de confinamiento variable (según M.S. Paterson, 1958, Bull. Geol. Soc. Am. 


69, 463). 


Il. INFLUENCIA DE LAS CONDICIONES FÍSICAS 
EN LA DEFORMACIÓN DELAS ROCAS 


Se examinarán sucesivamente la influencia de la presión hidrostática, de la 
temperatura y de la velocidad de deformación. 


1. Influencia de la presión hidrostática 


1.1. Efectos de un aumento de la presión hidrostática en la deformación 
de las rocas. En un medio rocoso natural, el esfuerzo litostático o,, (= pgh) 
aumenta con la profundidad. Este efecto tiene como consecuencia un aumen- 
to en la parte hidrostática del tensor de esfuerzos O [(6), capítulo 2.] cuyos 
efectos han sido analizados por numerosos ensayos a la compresión. 

Varias muestras de roca se colocan en el seno de una prensa (figura 
3.5). Cada muestra es sometida a una presión hidrostática exterior llamada 
presión confinante(o, = 02), ejercida por una bomba hidráulica y transmi- 
tida a la muestra por un fluido. La muestra se recubre por una capa de hule 
suave para impedir al líquido penetrar en la roca. La carga axial o, = F/S es 
provista por un pistón. La muestra Se deforma a una velocidad constante y la 
deformación, medida por su cambio de longitud e, se determina en función del 
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esfuerzo diferencial (o, — 0). En cada muestra se lleva a cabo el experimen- 
to para una presión confinanteo, fija, que no es exactamente la presión 
hidrostática prevaleciente en el interior de la propia muestra, la cual es 
o = 1/3 (20, + 0,). Todas las muestras son tomadas del mismo cuerpo ro- 
coso para que sean lo más idénticas posible en cada uno de los experimentos. 
La figura 3.6 muestra los resultados realizados en un mármol a presiones de 


confinamiento que van de 0.1 a 100 MPa. En los resultados aparece clara- 
mente: 


* que el fracturamiento se retarda por el aumento de la presión 
confinante. 

* que cuando la presión confinante alcanza un valor suficientemente 
grande (en este experimento 30 MPa), la ruptura se suprime por 
deformaciones que alcanzan al 3% y finalmente hasta 20% de en- 
cogimiento. 


De hecho, un aumento de la presión hidrostática tiene como efecto eli- 


minar la microfracturación de la roca y permite mantenerla en el campo de la 
ductibilidad. 
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3.7. Gráfica esfuerzo diferencial-deformación para la caliza de Solenhofen, deformada en com- 


presión, con una presión de confinamiento o, constante y temperatura variable ú 
según H. C. 
Heard, 1960, Geol. Soc. Am. Memoir, 79, 193). loci 
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1.2. Transición dúctil-frágil. Las rocas policristalinas contienen naturalmente 
“numerosas microfracturas. Cuando son sometidas a un esfuerzo y se llegan a 
deformar elásticamente, las microfisuras tienden a propagarse (ver capítulo 4, 
-$ 111-4). Por otra parte, se forman nuevas microfisuras cuando ciertos granos 
“de la roca comienzan a deformarse plásticamente. Este aspecto se estudia 
“con más detalle en el capítulo 7. Por ahora, sólo se señala que los granos 
“favorablemente orientados con relación al esfuerzo son los primeros en defor- 
marse plásticamente. Las deformaciones resultantes son acotadas por los 
granos vecinos. De esta manera, se desarrollan esfuerzos internos en los gra- 
'nos. Si las rocas no son por naturaleza muy dúctiles (es decir, que no satisfa- 
cen el criterio de Von Misés, ver capítulo 7, $ 11-2.1) y si los esfuerzos son 
“suficientemente grandes, estos últimos producen nuevas microfracturas. La 
formación y el crecimiento de las microfracturas implica un aumento del volu- 
men global del material que se denomina dilatancia y su propagación condu- 
“ce, por su coalescencia, a la ruptura macroscópica de la roca. Como el aumento 
- de la presión hidrostática se opone al aumento de volumen por dilatancia, esto 
impide el desarrollo y la coalescencia de las microfisuras; por tanto, retarda la 
ruptura macroscópica, lo cual es evidente en los experimentos (figura 3.6). 
De esta forma, un aumento de la presión hidrostática tiende a cambiar hacia 
los grandes esfuerzos la transición dúctil-frágil. 


2. Lainfluencia de la temperatura 


- También la temperatura se incrementa con la profundidad; el gradiente 
geotérmico normal es cercano a 20”C/km pero, en ciertas regiones, puede 
alcanzar hasta 100%C/km. 


2.1. Los efectos del aumento de temperatura en la deformación de las 
rocas han sido analizados con aparatos parecidos al representado en la figura 
3.5 al cual se agrega un dispositivo que permite variar la temperatura. La 
figura 3.7 resume los resultados de experimentos realizados, a presión de 
- confinamiento constante y temperatura variable, en una caliza de grano fino. 
Se observa claramente que un aumento de temperatura abate el límite de 
fluencia plástica y por tanto, produce un debilitamiento de la roca y aumenta 
la cantidad de deformación plástica antes de la ruptura. 

De esta manera, a profundidad, la presión hidrostática retarda la ruptu- 
ra, y la temperatura abate el límite de plasticidad. Por sus efectos conjugados, 
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My a contribuyen a extender el campo de la ductilidad de las 
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sición sólido-líquido (plástico-viscoso). Un fuerte aumento de 
puede conducir a la fusión parcial de la roca. En estas condicio- 
1 contiene espacios con fluido que, si la fusión es suficiente, debili- 
o sólida, Este conjunto se convierte en un medio poroso, heterogéneo. 
¡ción de estas rocas comporta un primer límite que corresponde 
to donde la trama sólida porosa se convierte en permeable: en ese 
lo, los espacios con líquidos se comunican entre sí para formar una red 
inua. De esta manera, la velocidad de deformación se incrementa brus- 
ente (figura 3.8). Un segundo límite corresponde a una pérdida de conti- 
len la trama sólida; ésta se produce cuando se tiene alrededor de 35% 
fusión líquida. Los fragmentos de roca quedan incluidos en un medio 
lo y la deformación sigue una ley de deformación viscosa. 
Por tanto, existen dos límites que separan el comportamiento de los tres 
mios de tramas sólidas imperfectamente conectadas, puesto que están 
por un fluido que se llama límites de percolación. Los progresos 
mes de la física de los sólidos desordenados permiten describir mejor las 
tabilidades de comportamiento de tales medios heterogéneos en la ve- 
de los límites de percolación (ver Guyon y Roux, 1987). Este tipo de 
ación está relacionado tanto con las rocas metamórficas que sufren 
presión anatéutica y con las rocas magmáticas en vías de cristalización 
mo con la deformación de sedimentos impregnados de agua. 
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38, Velocidad de deformación (€ ) de unarocaa la transición plástica-viscosa en función del 
porcentaje de líquidos de fusión (según A. Nicolas, 1989, Masson, París) 
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La influencia de la velocidad de deformación 


Jos ensayos del laboratorio se realizan con velocidades del orden de 1a 
0) * $! y van hasta 10? s* para la fluencia experimental. Estos valores están 
ios de representar las velocidades de los fenómenos geológicos que son del 
de 101% s a 10715 s”! para desplazamientos horizontales. Por tanto, 
cómo se comportan las rocas con las velocidades geológicas de deforma- 


LL Experimentos con velocidades de carga impuestas. Los experimentos 
¡imilares a los representados en la figura 3.1 se pueden llevar a cabo con 
sfuerzos a diferentes velocidades. Así, se puede constatar (figura 3.9) que, 
uando la velocidad del esfuerzo aumenta, hay una disminución en el campo 
e la deformación plástica y al mismo tiempo un aumento en el límite de 
lasticidad o. Para velocidades de deformación crecientes, el campo 
d e plasticidad disminuye, la roca se vuelve más frágil. 


3.9. Influencia de una velocidad de carga creciente sobre la deformación de una roca en compre- 
sión uniaxial (según Poulet, 1976, Rev. Inst. Franc. Pétrole, 31, 781). E: módulo de Young. 


3.2. Los experimentos con esfuerzos constantes; la fluencia. Los experimen- 
tos realizados en altas presiones de confinamiento (figura 3.10) muestran que 
después de haber obtenido una deformación debida a la carga, si se mantiene 
el esfuerzo constante, la deformación continúa: es la fuerza plástica con es- 
fuerzo constante (ver $ 1.1). Se observa que la velocidad de fluencia £ es 
tanto más grande en tanto que el esfuerzo diferencial sea más elevado. 
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3,10, Flujo plástico con esfuerzo constante de la caliza de Solenhofen a una presión de confi- 
namiento de 100 MPa (según Griggs, 1936, J. Geol., 44, 541). 


id 


Se han realizado otros experimentos con cilindros de roca sometidos a 
cargas constantes, a temperatura y presión ambientales, para intervalos del 


j orden de un año. El comportamiento de las rocas, representado en la gráfica 
-deformación-tiempo (figura 3.11), muestra que: 


' 


* para cargas inferiores al esfuerzo crítico de ruptura, la fluencia dis- 
minuye su velocidad y tiende hacia un límite; es la fluencia prima- 
ria O fluencia transitoria (Fluencia I, figura 3.11a), 
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3,11. Curvas teóricas deformación-tiempo de flujo con esfuerzo constante para cargas peque- 
ñas (a) y grandes (b), (según Nadai, 1950, McGraw-Hill, 572 p.). 
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»  paracargas elevadas (figura 3.11b) después de una fluencia prima- 
ria (Fluencia 1), se observa una fluencia estacionaria, es decir, con 
una velocidad constante; es la fluencia secundaria (Fluencia II) 
o “pseudo-viscosa”. Enseguida, ocurre una fluencia acelerada o 
Jluencia terciaria (Fluencia 11) que puede conducir a la ruptura. 


La eliminación de carga sobre la muestra proporciona datos sobre la 
fluencia. Cuando el cese de carga ocurre en el transcurso de la fluencia prima- 
ria (A, figura 3.11b), una parte de la deformación se restituye de manera ins- 
tantánea, por tanto, tiene un comportamiento elástico; el resto se restituye 
totalmente pero de modo progresivo; esta elasticidad retardada se llama 
anelasticidad (o viscoelasticidad). Durante la fluencia secundaria (A”, fi- 
gura 3.11b), la deformación se restituye primero de modo elástico; después 
hay anelasticidad pero queda una deformación permanente. El comportamiento 
elástico se representa (figura 3.12) por un resorte, el comportamiento anelástico 
por un resorte asociado en paralelo a un amortiguador (unidad de Voigt); este 


último disminuye la restitución de la energía del resorte. La deformación per- 


manente se representa por un amortiguador asociado en serie a un patín que 
fija el límite de deformación viscosa newtoniana con un comportamiento 
pseudo-viscoso (o plástico-viscoso). Para rocas compactas de comporta- 
miento elástico, sometidas a un esfuerzo débil, la fluencia primaria es poco 
importante, inferior al 10% de la deformación permanente. Por el contrario, 
para rocas plásticas como las evaporitas o las rocas que se tornan plásticas 
por temperatura elevada, la fluencia puede convertirse en un factor importan- 
te de deformación. 


1] I 
; ¡ 
e ¡Anelasticidad | 
Elasticidad | Deformación permanente 
| plástica-viscosa 
] 


Resorte í / ; 
: | Sólido de Amortiguador 


1 Resorte+ ¡ 


st v t 
¡ Elie A Amortiguadoy > 


Flujo II 


3.12. Modelo reológico simple del flujo primario (I) y secundario (II). 
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1. FUNCIÓN DE LA NATURALEZA DE LAS ROCAS 


Sin duda la influencia de las condiciones físicas en la deformación de las 
Focas depende mucho de su reología intrínseca, de su homogeneidad o de su 
heterogeneidad. 


L Rocas homogéneas 


Las rocas pueden presentar comportamientos elásticos, elástico-plásticos o 
plásticos en condiciones ambientales. Sin embargo, en geología estructural, su 
Comportamiento se describe de manera más sencilla; se distinguen las rocas 
quebradizas llamadas también frágiles y rocas dúctiles o no frágiles. Las 
rocas frágiles se deforman elásticamente con poca plasticidad antes de la 
Fuptura; su deformación es discontinua. Las rocas dúctiles sufren grandes 
deformaciones sin ruptura, su deformación es continua. De hecho, el término 
dúctil se aplica a un volumen de material que se considera como un continuo 
homogéneo a una cierta escala que no implica el mecanismo de la deforma- 
ción dúctil (ver capítulo 7, $ D). Ciertas rocas pueden pasar por una deformación 
dúctil notable antes ae llegar a la ruptura, su comportamiento se denomina 
diictil-quebradizo o también dúctil-frágil (ver $ I1-1). 


2. Rocas heterogéneas 


La deformación de las rocas heterogéneas es extremadamente compleja; en 
feneral se toma en cuenta la deformación de volúmeneg de roca que pueden 
ser considerados, en primera instancia, como homogéneas. Además, esta no- 
ción de homogeneidad depende mucho de la escala espacial a la cual se 
Observa la deformación. A escala microscópica, prácticamente todas las ro- 
cas son heterogéneas. Por ejemplo, una caliza arenosa es un material comple- 
tamente heterogéneo a escala de la lámina delgada, pero un banco de caliza 
frenosa, a escala de un pliegue de varios centenares de metros de longitud de 
onda, puede ser considerado como un material homogéneo (con una buena 
Aproximación) aunque su deformación sea heterogénea (ver capítulo 8). 

Un caso particular que debe examinarse, es el de las rocas que contie- 
nen líquido. Unos dispositivos permiten variar la presión del fluido en el inte- 
rior de las muestras dentro de los espacios representados en la figura 3.5. Los 
resultados obtenidos muestran que para presiones de confinamiento y tempe- 
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raturas elevadas (figura 3.13a), un aumento del contenido del líquido “suavi- 
za” las rocas y favorece la deformación dúctil. 
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3.13. Efectos del contenido de fluido en la deformación de las rocas; (a) deformación dúctil 
de un mármol de Yule a temperatura elevada, en seco y en presencia de agua (según Griggs 
y cols., 1953, Bull. Geol. Soc. Am. 64, 1327); (b) deformación con ruptura de una caliza de 
Solenhofen a temperatura baja para presiones intersticiales de fluidos variables dados al lado 
de cada curva (según H.C. Heard, 1960). 


Sin entrar en detalle (ver capítulo 7, $ II), se dice que la presencia de un fluido 
que impregna las juntas y los granos de minerales, aumenta la difusión de los 
elementos en la superficie de los granos y favorece su deformación. Por el 
contrario, a baja presión y baja temperatura (figura 3.13b), un aumento de 
presión del fluido en los poros de la roca propicia la ruptura. Los fluidos 
pueden actuar en el desgaste selectivo en las paredes de las fisuras dentro de 
la roca. Este desgaste bajo esfuerzo permite la propagación lenta de fisuras 
por un esfuerzo inferior al esfuerzo crítico de ruptura; por ejemplo, puede 
intervenir en la propagación de fisuras en los volcanes. Debido a su propia 
presión, los fluidos también actúan en el interior de los poros. Esta presión 
intersticial de los fluidos tiende a la apertura de los poros y se opone a la 
presión litostática que tiende a cerrarlos; de esta manera, la presión hidrostática 
efectiva disminuye, lo que favorece la fracturación que se encuentra apoya- 
da por la presión del fluido (ver capítulo 4, figura 4.9) 
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IV. LOS CAMPOS DE LA DEFORMACIÓN GEOLÓGICA 
EN FUNCIÓN DE LA PROFUNDIDAD 


En función de la profundidad y, por tanto, de la presión y la temperatura, se 
puede distinguir un campo superficial que es esencialmente el de la deforma- 
ción por ruptura (o frágil), y un campo más profundo de la deformación dúctil, 
tanto en las rocas sólidas (plástica) como las que hayan pasado por una fusión 
parcial (viscosa) si la temperatura es lo suficientemente elevada (figura 3.14). 


T = temperatura 


P += G = presión hidrostática 


L 3,14, Representación esquemática de los dominios de deformación natural en función de la 
presión hidrostática y de la temperatura. 


La figura 3.14 no debe interpretarse únicamente en función de la profundidad 


fino también según las líneas que corresponden a la geotermia dT/dP. Así, se 


podría tener una evolución de la deformación en función de la profundidad 
que será diferente para pequeños o grandes gradientes geotérmicos. No obs- 
Tinte, es necesario considerar la deformación geológica no sólo en función de 
los parámetros P-T sino también en la naturaleza de las rocas. Muchas rocas 
wedimentarias elásticas y elástico-plásticas tienen un comportamiento frágil 
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hasta 4000 m de profundidad (=150*C, 100 MPa); para un gradiente 


- geotérmico normal, es necesario esperar una profundidad de 9000 m y una 
temperatura de 300*C para que presenten un comportamiento dúctil. Por el 


contrario, para condiciones P-T parecidas (300*C, 200 MPa), las rocas dúctiles 
como la sal gema presentan ya una fluencia plástica con esfuerzo diferencial 


constante de = 10 MPa. La deformación también depende de los fluidos pre- 


sentes en la roca: si la presión de los fluidos es muy elevada, se puede produ- 


- Cir una deformación por ruptura cualquiera que sea la profundidad (ver figura 
-3.13b y capítulo 4, $ I11-4.2). Finalmente, la deformación también depende 
de la velocidad de deformación: las rocas sedimentarias separadas del basa- 


mento por un nivel muy dúctil y deformadas a velocidades muy bajas pueden 
plegarse en un ámbito superficial. Por el contrario, en idénticas condiciones 
de P-T, si estas rocas están unidas a un basamento metamórfico o granítico 
frágil que se deforma por deslizamientos intermitentes pero rápidos por fa- 


llas, las rocas sedimentarias situadas arriba tendrán también un comporta- 
- miento frágil. 


Ciertamente, no siempre es fácil estimar la influencia de los parámetros 


- físicos en la deformación geológica, y más si los valores obtenidos por experi- 


mentación dependen en mucho de las condiciones del experimento y, por tan- 
to, no son trasladables a las deformaciones geológicas. No obstante, 


- tendencias mostradas por estos experimentos deben tenerse presentes er 


las interpretaciones tectónicas, ya que estos parámetros controlan necesaria: 


- mente la génesis de las estructuras geológicas. 


Capítulo 4 


- DEFORMACIÓN POR RUPTURA 
- DE LOS MEDIOS ROCOSOS CONTINUOS 
Iniciación de fracturas 


Igual que sucede con las muestras de roca sometidas a pruebas mecánicas, 
Ñ los cuerpos rocosos continuos pueden deformarse por ruptura y fracturarse 
cuando están sometidos a esfuerzos tectónicos. Las deformaciones por rup- 
tura naturales así formadas, se agrupan en dos grandes tipos: por una parte 
las fallas y juntas de cizallamiento y por otra, las grietas y diaclasas. 


L FALLAS Y JUNTAS DE CIZALLAMIENTO, GRIETAS 
DE TENSIÓN Y DIACLASAS 


1. Fallas y juntas de cizallamiento 


La mayor parte de las grandes fracturas observadas en el campo, ya sea por 
medio de fotografías aéreas o por imágenes de satélite, son estructuras cono- 
cidas como fallas. 


1.1. Definición y nomenclatura. Una falla es una fractura macroscópica 
| los materiales de la corteza terrestre acompañada por el deslizamiento de 
mo con respecto al otro de los bloques separados por ella. Existen fallas a 
escala de centenares de kilómetros, a la del afloramiento o de la muestra de 
mano; en estos últimos casos, a menudo se habla de microfallas. Puesto que 
hay un deslizamiento relativo de los bloques, debe existir un esfuerzo cortan- 
le r sobre el plano de fractura; con frecuencia se emplea el término de junta 
le cizallamiento para designar las microfallas en las cuales el desplazamien- 
to es, en general, muy corto. 
i Por tanto, el plano de falla es un plano de cizallamiento (figura 4.1). Por 
lo común se trata de una superficie irregular, ondulada o curva, a veces rem- 
blazada por una zona más o menos gruesa que contiene numerosos planos de 
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- cizallamiento (ver figura 5.5). En el plano de falla, los bloques pueden ser 


nentido del vector de deslizamiento $ (ver capítulo 5. IV). El bloque situado 
0 ba del plano de falla se llama techo y el colocado abajo se llama piso. En 
Ñ e plano de falla, el vector de deslizamiento S une dos puntos A y A” del piso 
> del techo que, inicialmente, eran contiguos (figura 4.1). El salto RV es la 
« omponente vertical, mientras que RT es la componente horizontal en el pla- 
ho perpendicular al plano de falla y corresponde al alargamiento del material. 
“En el caso de una falla de rumbo existe únicamente un movimiento horizontal 
según la dirección de la falla (= movimiento-dirección RD), RV =0. La direc- 
ción de la falla está dada por la horizontal (d) trazada en el plano de falla y su 
, Acimut es el ángulo f que existe entre la dirección de la falla y el norte geo- 

_práfico. La pendiente de la falla es el ángulo a que existe entre el plano de 
falla y la horizontal del lugar. 


Dirección de la falla 


plano de falla P_, 
Plano horizontal 


ON 
N 


Ñ 
S 


a = Pendiente de la falla 


Ñ 
0 ' 

' 

4,1. Nomenclatura relacionada con una falla. 


1,2, Clases de falla. Existen numerosas clasificaciones de fallas. A continua- 
/ ción se analiza una, la cual se considera fundamental puesto que se basa en el 
deslizamiento real de los bloques separados por la falla. Sólo serán analiza- 
das las fallas cuyo deslizamiento ocurre de acuerdo con la línea de mayor 
pendiente o según la dirección de la falla (figura 4.2). 
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Una falla normal presenta un deslizamiento hacia abajo del techo con 

respecto al piso, y produce un alargamiento horizontal (+A1) del material (fi- 

- gura 4.2a). Una falla inversa presenta un deslizamiento del techo hacia arri- 

ba con relación al piso, y produce una reducción horizontal (—Al) del material 
y) (figura 4.2b). 

Las fallas con deslizamiento horizontal son fallas de rumbo. Una falla 
de rumbo es lateral dextral si el observador, parado frente a la dirección de 
la falla, observa que el bloque a su derecha se desliza hacia él (figura 4.2c); si 
lo haceel bloque que está a su izquierda, la falla de rumbo es lateral siniestral. 
Cuando las fallas de rumbo dextrales o siniestrales se asocian en un sistema de 
 fallamiento (figura 4.2e), producen a la vez un alargamiento y una reducción 
horizontal sin que exista un aumento ni una reducción vertical del material. 


(d) 


4.2. Los diferentes tipos de fallas de acuerdo con el deslizamiento real. 
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2. Grietas de tensión y las diaclasas 


Las grietas de tensión son fracturas que, en sección, presentan los bordes (de 
los respaldos) separados en la parte central y unidos en las extremidades 
(figura 4.3a). Los respaldos tienen un desplazamiento (+A1) perpendicular al 
plano de fractura, por tanto sin cizalleo. A menudo, cristalizan algunos mine- 
rales perpendicularmente a los respaldos; se pueden tener: cristalizaciones de 
calcita en las calizas, de yeso o sal en las evaporitas, o de cuarzo en los 
granitos. La abertura de las grietas varía, en general, de milimétrica a 
decimétrica. Su longitud axial va del centímetro a algunas decenas de metros; 
excepcionalmente alcanza centenares de metros. 

Las diaclasas son fracturas que no muestran traza de cizallamiento en 
los bordes (respaldos), al igual que las grietas de tensión, pero en donde esos 
respaldos permanecen unidos. Con frecuencia, las diaclasas forman redes de 
fracturas perpendiculares a la estratificación. En un sentido muy general, tam- 
bién se emplea el término de junta para designar a las fracturas con respaldos 
unidos, sin traza de cizallamiento pero sin ninguna disposición especial con 
respecto a la estratificación. Las redes de juntas a menudo están asociadas a 
las fallas. Cuando la malla de juntas es muy densa, ello contribuye a 
incrementar la capacidad de las rocas para el almacenamiento de líquidos 
(agua, petróleo). 


3. Las juntas estilolíticas 


Las juntas estilolíticas son superficies que presentarl picos (crestas) y depre- 
siones en forma de columnas o conos que se denominan picos estilolíticos o 


Paredes 
de la grieta Crestas estilolíticas 


Cristalizaciones 
de minerales 
fibrosos : 


Apertura AL 


Juntas estilolíticas 


NA (a) (b) 
4.3. Grietas de tensión y junta estilolítica. 
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estilolitas (figura 4.3b) cuya magnitud varía de milímetros a algunos centí- 
metros. Estas juntas ocurren a manera de superficies según las cuales los 
bloques adyacentes se encuentran estrechamente entrelazados. Sin embargo, 
no son fracturas; se mencionan puesto que a menudo se asocian a las grietas 
de tensión. En el capítulo 7 se estudia que están formadas por superficies de 


disolución por presión, abundantes en las calizas pero también presentes en 
las rocas silíceas. 


II. LOS PLANOS DE FRACTURA EN LAS PRUEBAS MECÁNICAS 


En el capítulo 3 se describieron las condiciones físicas en las cuales se pro- 
duce la ruptura durante los experimentos mecánicos. Ahora, se analiza la 
geometría de los planos de fractura formados. 


1. Ruptura por compresión 


Con una presión de confinamiento de 0.1 MPa (figura 3.6) la deformación es 
por ruptura, la cual se produce después de una leve deformación elástica. Las 
superficies de fractura se orientan paralelamente al esfuerzo uniaxial o, (fi- 
gura 4.4a). Hay una pérdida de cohesión del material que se rompe a lo largo 
de estas superficies sin haber deslizamiento relativo de los bloques. Las frac- 
turas son grietas de tensión. 

Con una presión de confinamiento más elevada (o, = 0,) (figura 3.6, 
y/o temperatura más alta (figura 3.7), la ruptura es de tipo dúctil-frágil que se 
produce después de una cierta deformación dúctil: una muestra cilíndrica adopt: 
una forma de barrilete (figura 4.4b) por reducción. La ruptura se produce a lc 
largo de dos conjuntos de planos conjugados que forman un diedro 28 con ur 
valor próximo a los 60, y cuyo plano bisector contiene la dirección de com: 
presión máxima o,. A lo largo de estos planos se produce un deslizamientc 
relativo; por tanto son planos de cizallamiento. 


2. Ruptura por tensión 


Con una presión de confinamiento igual a 0.1 MPa, la muestra se romp: 
siguiendo superficies no planas aproximadamente perpendiculares a la di 
rección del esfuerzo uniaxial o, (figura 4.4c). Sin embargo, la existencia de 
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defectos preexistentes en la roca, a menudo provoca que la ruptura por ten- 
sión se origine preferentemente sobre éstos. Asimismo, se han llevado a cabo 
experimentos con presiones de confinamiento y/o temperaturas elevadas. En 
estas condiciones, la presión de confinamiento (o, = 0,) es superior a la car- 
ga(o,); la muestra se alarga en la dirección del esfuerzo por deformación 
dúctil, sobre todo en la parte central donde se forma un estrangulamiento o 
cuello. La ruptura se produce según dos conjuntos de planos de cizallamiento 
conjugados que forman un diedro, por lo común cercano a los 120%, cuyo 
plano bisector contiene la dirección del esfuerzo compresivo mínimo o, (figu- 
ra 4.4d). No obstante, a menudo la ruptura se origina en la parte central del 
cuello, perpendicularmente a o,. 


3. Interpretación de la geometría de los planos de ruptura 


Como en estos experimentos la deformación dúctil es en general pequeña, 
para simplificar se supone que el material permanece isótropo. Una esfera 
unitaria de material se transforma en un elipsoide de deformación del cual se 
representa una sección que contiene los ejes X y Z (figura 4.4e, f). Se debe 
notar que en las condiciones del experimento, la deformación es de revolución 
ya sea en torno del eje Z (prueba a la compresión), o bien alrededor del eje X. 
(prueba a la tensión). Las fracturas formadas por tensión y por compresión se 
han representado a propósito en las mismas elipses de deformación aun cuan- 
do en ambos casos de ruptura, los ejes de las elipses no tienen los mismos 
alargamientos para las mismas condiciones de presión de confinamiento y de 
temperatura. Esto permite una fácil interpretación cualitativa de la orienta- 
ción de los planos de fractura con relación a los ejes Z y X de deformación. 
Las grietas de tensión formadas por compresión son paralelas al eje Z; las que 
se forman por tensión son perpendiculares al eje X y, por tanto, también son 
paralelas al eje Z (figura 4.4c). Bajo esfuerzos de compresión, los planos de 
cizallamiento conjugados forman un diedro agudo 28, a menudo cercano a los 
60” cuya bisectriz es el eje Z. En condiciones de tensión, los planos de 
cizallamiento conjugados forman un diedro obtuso cercano a los 120" cuya 
bisectriz es el eje X; por tanto, el eje Z es también bisectriz del diedro suple- 
mentario agudo (28). 

Supóngase que las deformaciones son pequeñas y que el medio perma- 
nece isótropo; como la deformación no es de rotación, los ejes principales de 
la deformación y del esfuerzo son coaxiales (figura 4.4g). Entonces resulta 
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que, tanto a la presión como a la compresión, las grietas de tensión son para- 

lelas ao, y perpendiculares ao, y que los planos de cizallamiento pod 

do forman un diedro agudo 20 que tiene como bisectrizo, y un le ro 

obtuso (7 — 28) cuya bisectriz es 0. Bajo esfuerzos poliaxiales 

(o, > 0, > 03), la intersección de los planos de cizallamiento es el eje 0). 
1 Z > 


4. Límite de ruptura y ángulo de ruptura 


De manera sencilla se puede interpretar la orientación de los planes de frac- 
tura (figura 4.4) con relación a los ejes principales de deformación o bien, de 
acuerdo con las hipótesis hechas a los ejes de esfuerzo. Para un material dado 
con las mismas condiciones de presión de confinamiento y temperatura, e 
resistencia a la ruptura de las rocas en general es mucho menor ala tensión 
que a la compresión (figura 4.5a). Por otra parte, para un material determina- 
do, el ángulo de ruptura 28 varía con la temperatura y la presión de confina- 
miento. Las pruebas mecánicas en el mármol de Wombeyan (figura pe 
muestran, por ejemplo, que el ángulo de ruptura 20 varía entre 500 y 65 

para presiones de confinamiento que varían de 2 a 30 MPa (ugura 4.5b). 
Además, el ángulo de ruptura 28 normalmente es menor a la tensión que a la 


compresión. 


3 LIPSE DE DEFORMACIÓN ELIPSE DE 
COMPRESIÓN TENSIÓN E er abel 


ollo _SGrietas 


(b) (d) (1 (8) 


4.4. Planos de fractura formados en el transcurso de experimentos mecánicos a la compresió 
y a la tensión. 
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, CRITERIOS DE RUPTURA 


ira un sistema de esfuerzos y para un material dado, es importante contar 
un Criterio que permita predecir para cuál esfuerzo tendrá lugar la ruptu- 
y, sobre todo, que permita prever cuál será la orientación del plano de fractura. 


Concreto Mármol de Wombeyan 
Grado 
(01-03) 
MPa 


Compresión 


0 10 20 30 


Presión de confinamiento 


(a) (b) 


(a) Resistencia de un concreto (hormigón) a la tensión y a la compresión; (b) ángulo de 
lamiento 20 del mármol de Wombeyan en función de la presión de confinamiento (se- 
'M.S, Paterson, 1958, Geol. Soc. Amer. Bull. 69, 465). 

y 


| criterio de Coulomb (1773) es el más simple: la ruptura se inicia cuando el 
o cortante t alcanza un valor C, llamado resistencia al esfuerzo cor- 
te, En los casos más simples de un esfuerzo uniaxial o biaxial, las relacio- 
[(2), (3), capítulo 2], muestran que t es el máximo para sen 28 = 1, es 
ecir, para cualquier plano que forme un ángulo O = 45” con la dirección de 
impresión máxima. 
Sin embargo, los resultados experimentales muestran que 6 es inferior 
45 y, en numerosos casos, próximo a 30%. Para entender mejor estos resul- 
5, Navier formuló una hipótesis según la cual el esfuerzo o,, normal a un 
plano de cizallamiento se opone a un deslizamiento y por tanto aumenta la 
 Fesistencia al esfuerzo cortante. Hay una analogía con la fricción (f) de un 
- Cuerpo colocado sobre un plano inclinado a un ángulo ; el cuerpo se desliza 
- por su propio peso P con una fuerza tangencial T = f (figura 4.6a). En tal 
caso, T = N tg, donde T es la fuerza tangencial y N la fuerza normal al 
- plano, lo que también puede escribirse: T = uN (ley de Amonton) con el 
MN de fricción u = tg. En el caso en que el cuerpo, hasta entonces 
inmóvil, comienza a deslizarse a velocidad constante, | es el coeficiente de 
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fricción estática 1, y en el caso en que el cuerpo se desliza a velocidad cons- 
tante, u es el coeficiente de fricción dinámica y; en general 4,> H,. Así, 
según el criterio de Coulomb-Navier, la fractura se produce a lo largo de un 
plano en el cual el esfuerzo cortante es lo suficientemente grande para vencer 
la cohesión del material C, (debida a las fuerzas de unión interatómica) y la 
resistencia a la fricción estática: 


T.=C, HS (0) 


y, se llama coeficiente de fricción interna y y es el ángulo de fricción interna 
de tal manera que 1, = tg. La figura 4.6b muestra que las condiciones ópti- 
mas para que t sea más grande cuando cy es más pequeño, ocurren cuan- 
do 0 es inferior a 45” ya que cuando 6 decrece, 0, decrece más rápidamente 


que t. 


oN/ol y 1/01 


0,5 
-2N HORIZONTAL YA 


30 45 60 er 


(a) (b) 


4.6. (a) Cuerpo deslizante con fricción sobre un plano inclinado con un ángulo q”; (b) variación 
de los valores de t y o, en función del ángulo 0”, en esfuerzo uniaxial [ver (2), capítulo 2]. 


2. Criterio de Griffith 


Sin embargo, el cálculo de la magnitud de las fuerzas interatómicas, que de- 
ben ser vencidas para producir la ruptura de un cristal, muestra que esas fuer- 
zas exceden en tres veces al tamaño de la resistencia a la tensión de éste. 
Griffith (1924) sugirió que tal fenómeno se debe a la presencia de ciertos 
defectos en la estructura del cristal; tales defectos se deben a fisuras micros- 
cópicas. Estas fracturas producen una concentración importante de esfuer- 
zos en sus extremos. 
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Si se examina el caso simple de un esfuerzo uniaxial macroscópico T, a 
la tensión, aplicado a una muestra y cuya dirección es ortogonal a una fisura 
de forma elíptica que tiene un eje mayor 2c (figura 4.7a), el cálculo del es- 
fuerzo o en el centro de la fisura, con el empleo de las leyes de elasticidad 
lineal, resulta: 


o = 2T./c/r,, Q) 


Fluido en un poro, /, Yrama sólida 


AN o=Esfuerzo local 
en tensión 


By Q 1) T=Esfuerzo 


EzO hidrostática 
INACTOSCÓpIco Pi =Presión debida a la 
en tensión intersticial trama sólida 

del fluido 
o Presión efectiva = Ps-Pi 
(a) (b) 


4.7. (a) Esfuerzo o en el fondo de una fisura que tiene la forma de una elipse y está sometida 
a una tensión T ortogonal al eje mayor (según Price, 1966, Pergamon, Oxford, 338 p.). (b) 
Presiones aplicadas sobre un poro relleno de líquido. 


donde r,, es el radio de curvatura en el centro de la fisura. En estas condicio- 
nes sucede que para un centro de fisura muy delgado, cuandor,, > 0 el 
esfuerzo y > co. En un material donde las fisuras están orientadas de mane- 
ra aleatoria, las fisuras orientadas de manera perpendicular o casi perpendi- 
cular a la tensión macroscópica (T) son las primeras que se propagan cuando 
el esfuerzo en el centro de la fisura alcanza un valor crítico que excede a la 
cohesión interatómica del material. Este fenómeno en particular explica que 
la resistencia de las rocas a la tensión sea más débil que a la compresión, y 
que ésta tiende a cerrar las fisuras (figura 4.5a). 


3. Representación gráfica del criterio de ruptura: 
el círculo de Mohr y la envolvente de Mohr 


3.1. El círculo de Mohr: Para simplificar la exposición se tratará un caso 
ideal: el de un esfuerzo plano. Se ha mostrado que si0 es el ángulo que se 
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forma entre un plano determinado SS” y el esfuerzo principal de compre- 
- sióno, (figura 4.4b), entonces el esfuerzo normal o, y el esfuerzo 
tangencial r a este plano son: [capítulo 2(3)]: 


On = 12 (0, + 0,) - 12(0, — 0,)cos 20 
además 1 = 1/2 (0, — 0,) sen 20 (3) 


Este análisis es el mismo en el caso de un esfuerzo triaxial para el inicio 
de los planos de ruptura, los cuales tienen como intersección el ejeo,; por 
“tanto, el valor o, no interviene en el cálculo de o, y t para estos planos. El 
Círculo de Mohr ofrece una representación gráfica simple de estas relaciones 
(figura 4.8a). Si o, y o, son las abscisas del diámetro de un círculo en un 
Sistema cartesiano (Ot, Oo), y si28 es el ángulo que forma la recta de las 
abscisas con la recta que une el centro del círculo con un punto A situado en 
la circunferencia del círculo, entonces cualquier punto A del círculo tiene como 
abscisas O, y por ordenada rt (figura 4.8a). En consecuencia, el punto A 
representa el esfuerzo sobre el plano SS”. 


o N=0B = 1/2 (01 +03) - 1/2 (01 — 03) cos 29 


1/2 (01 — 03) 


¡—————— —> 


4 ' (a) 1/2 (ol + 03) (b) 


4.8. (a) Representación por el círculo de Mohr de los esfuerzos (5) y tangencial (1) sobre un 
- plano. (b) Representación del criterio de ruptura por una envolvente de Mohr. 


3.2. La envolvente de Mohr. La teoría de Mohr supone que, a la ruptura, los 
1 esfuerzos normal y cortante están ligados por la relación 1 = f(0) que se 
supone en primer lugar lineal y representada por la recta A formando un 
ángulo y con el eje de las o (figura 4.8b). Para cualquier círculo (C;) situado 
3 abajo de la recta A, los esfuerzos(t, 0) representados por los puntos del 
círculo (C,) no alcanzan el valor crítico de ruptura, cualquiera que sea el 
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ángulo € formado por un plano y la dirección 0; el material no se fractura. 
Sin embargo, en cualquier círculo (C,) que corte la recta A, la zona del círcu- 
lo situada arriba de dicha recta representa los esfuerzos que ocasionan la 
ruptura. El círculo (C,) es tangente a la recta A en el punto R, que representa 
el esfuerzo crítico en el cual se inicia la fractura y 0 es el ángulo de rup- 
tura. Así, se observa que para cualquier círculo tangente a la recta 
A, 1, = OA + AB; OA permanece constante y AB = o, tg y, de donde: 
tc = OA + O, tg q. Se vuelve a encontrar el criterio de ruptura de Coulomb- 
Navier con OA = C, la cohesión del material, ( el ángulo de fricción interna 
y el coeficiente de fricción interna 1, = tg q. Para un material dado, se pue- 
de determinar experimentalmente 1 y Oy de ruptura para diferentes valores 
de o, y 0, (figura 3.6) y trazar los círculos correspondientes a sus condi- 
ciones de ruptura. La envolvente de todos esos círculos que representa el 
criterio empírico de ruptura del material se llama envolvente de Mohr. En 
general, no es una recta (figura 4.9) como se ha supuesto anteriormente. Las 
condiciones de ruptura por compresión y con fuertes presiones hidrostáticas 
se sitúan a la derecha, en la parte rectilínea de la envolvente de Mohr, en este 
caso, el criterio de Coulomb-Navier explica bien los datos experimenta- 
les. Si se analiza el caso donde la presión hidrostática P, aumenta, 
P, = 0 =13 (0, + 0, + 0,) [(6), capítulo 2]. El centro del círculo de Mohr 
tiene por abscisaOC = 1/2 (0, + 0,) = 3/2 P, — 1/2 o,. Por tanto, en el caso 
del esfuerzo plano, o, = 0 y el centro del círculo se sitúa hacia la derecha, 
sobre el eje de las abscisas, con un valor de los 3/2 P.. También el punto de 
tangencia R sobre A se desplaza hacia la derecha y el ángulo 29 aumenta 
de acuerdo con los resultados de los experimentos (figura 4.5b). Por el con- 
trario, en el campo de la tensión, el círculo tangente de la envolvente de Mohr 
se coloca a la izquierda en la zona de pendiente fuerte, el ángulo 20 es peque- 
ño, cercano a cero: se trata de una ruptura en el área de la fragilidad. En esta 
zona, la pendiente fuerte de la envolvente de Mohr representa el hecho de que 
la resistencia del material a la tensión es mucho más pequeña que a la com- 
presión lo que está en concordancia con la teoría de Griffith. 


4. Influencia de los fluidos intersticiales en la ruptura 
Los datos experimentales (figura 3.13a) muestran que el aumento de la pre- 


sión de los fluidos en los poros de la roca favorece la ruptura. Esta observa- 
ción se interpreta adecuadamente con la envolvente de Mohr. La presión 


a 


hidrostática P, de la parte sólida ejerce una fuerza normal a las paredes del 
“poro y tiende a cerrarlo. La presión intersticial del fluido P, ejerce también 
una fuerza normal a las paredes pero en este caso tiende a abrirlo. Por tanto, 
la presión efectiva P ef. sobre las paredes del poro es: P ef. = P.— P, (figura 


4.7b). 


4.1. Fracturamiento ayudado por la presión del fluido. En un medio roco- 
so permeable, es decir, en donde los espacios abiertos están conectados, la 
presión intersticial P, es igual al peso de la columna de Mudo suprayacente de 
densidad p,. La presión hidrostática P, sobre la parte sólida debida solamente 
a la presión litostática de la columna rocosa suprayacente de densidad 
=p, = 13 p,gh [1 + 2v/(1 — v)] [ver (13), $ V-1.3/], por tanto, la presión efec- 


tiva es: 


Pef. = 13 p,gh[1 + 2v/(1 — v)] — p¡gh (4) 


Con el aumento de la profundidad, las redes de permeabilidad se vuel- 
ven más difíciles y la presión del fluido P, aumenta y tiende a P.. Según la 
representación de Mohr, si se tiene un esfuerzo plano (5, = 0) como se indi- 
ca en el punto $3.1, el centro del círculo de la abcisa 3/2 P, se desplaza un 
valor de 3/2 P, (figura 4.9) hacia la izquierda y tangente a la envolvente de 
Mobhr en el punto de ruptura R. Si el esfuerzo diferencial (o, — 0,) es eleva- 
do, el radio del círculo es grande y el punto de ruptura R dará como resultado 
que 20 también sea grande (figura 4.9a); el fracturamiento ocurre en forma 


(a) Peff = Ps - Pi (b) Peff = Ps - Pi 


4.9. Representación por la envolvente de Mohr de la fracturación ayudada por la presión de 
fluido para un esfuerzo diferencial grande (a) y pequeño (b). 


m 
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de juntas de cizalla. Si el esfuerzo diferencial es reducido, el radio del círculo 
será pequeño y la tangente a la envolvente de Mohr ocurre en la parte de 
pendiente fuerte; el fracturamiento ocurre con un ángulo cercano a 0* (figura 
4,9b), y en este caso como grietas de tensión. En consecuencia, el 
Jracturamiento ayudado por la presión del fluido puede favorecer la for- 
mación de fallas o grietas de tensión. Cualquier causa que libere los fluidos, 
como la compactación de los sedimentos, el metamorfismo o la fusión parcial 
de las rocas, permite también aumentar P, y favorece el fracturamiento ayu- 
dado por la presión del fluido. 


4.2. Fracturamiento hidráulico. Cuando un medio impermeable envuelve a 
una roca, la liberación de los fluidos en ésta, por reacciones metamórficas de 
deshidratación o de fusiones parciales de las rocas, puede conducir a una 
presión intersticial P, más grande que la presión hidrostática P_ sobre la parte 
sólida; es entonces que existe un llamado fracturamiento hidráulico de la 
roca. Se establece una red de permeabilidad que corresponde a un primer 
límite de percolación (figura 3.8). Si el contenido en fluido aumenta, se puede 
- Megar a un segundo límite de percolación donde la parte sólida pierde su con- 
finuidad y el medio se comporta como un fluido. Más adelante (capítulo 9.11) 
He verá que un fracturamiento hidráulico interviene en los niveles que contie- 
_hen evaporitas situadas en la base de algunas napas y favorece su transporte 
(capítulo 9, $ 1-4). 


IV, SIMULACIÓN ANALÓGICA DEL INICIO Y LA PROPAGACIÓN 
DE FALLAS EN UN MEDIO ROCOSO . 


En las pruebas mecánicas, el fracturamiento sólo se realiza con pequeñas 
muestras y en general es violento. Por tanto, desde hace tiempo se ha busca- 
do algún método para simular la propagación de fallas en un ambiente rocoso 
de dimensiones polikilométricas por medio de modelos reducidos. Estas si- 
mulaciones se llaman analógicas; las simulaciones numéricas también son 
posibles en computadora. 


1, Teoría de los modelos reducidos 


Para que un modelo reducido represente realmente el comportamiento del 
original debe satisfacer las condiciones de similitud, esto es, que las carac- 


Simulación analógica del inicio y la propagación ae Jallas en un medio POCOSO 0) 


- terísticas geométricas y mecánicas del modelo deben ser semejantes a las del 


original; entonces se dice que el experimento está dimensionado. 
El estudio teórico (K. Hubbert, 1937) muestra que el factor de reduc- 


ción de una característica del material está dado por la relación de las 


ecuaciones dimensionales de dicha característica en el modelo y en el origi- 


“nal. Las ecuaciones dimensionales se establecen a partir de los parámetros de 
masa (M), longitud (L) y tiempo (T). En consecuencia, las relaciones de se- 


'mejanza están definidas por las relaciones de los parámetros del modelo (Mm, 


- Lm, Tm) y del original (Mo, Lo, To) así: M* = Mm/Mo, L* = Lm/Lo y 
-'T*=Tm/To. Por ejemplo, para un esfuerzo que tiene las dimensiones de una 


fuerza(F = My) dividida entre una superficie (L”), el factor de reducción 


"de esfuerzos (con el símbolo 2*) es igual a: 


Es = MITE. LA? = MALA TA (5) 


Como ejemplo muy simple, se puede calcular la resistencia a la ruptura 
por compresión (Em) del material homogéneo de un modelo cuadrado de lado 


-Lm= 50 cm y de 12.5 cm de espesor que representa el inicio de fallas en la 


corteza de un granito sin defectos con un lado L, = 50 km y 12.5 km de 
espesor, cuya resistencia a la ruptura por compresión es E,= 2.10* MPa. En 
el experimento que representa los movimientos lentos de un periodo de tiempo 
geológico (por tanto, con la exclusión de sismos), las aceleraciones son pe- 
queñas y las fuerzas de inercia no tienen importancia en relación con las 
fuerzas de gravitación y tectónicas. Por tanto, se puede suponer que las fuer- 
zas de inercia son nulas, de donde: F* = M*L*T*" z 0 (F* = relación de 
semejanza de fuerza), lo cual implica que M*, L* y T* sean independientes. 
La única aceleración que debe considerarse es la originada por la gravedad, 
que es la misma para el modelo y para el original de donde la relación de 
aceleración es G*_= L*T*2= 1, lo cual permite despejar L*T*? que son los 
factores de reducción. Así, la expresión E* puede simplificarse: 


E*= M*LFT*2= MIL? (6) 


Si se remplazó la relación de masa por la relación de densidad (D*), se 
tiene: 


Y* = M*L*? = D*L*L*> = D*L* (0) 
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e Si el material utilizado es de arcilla del cual, para simplificar, se supone 
na densidad cercana a la del granito, D* = 1 de donde X* = L* 
La relación de similitud de la resistencia a la ruptura por compresión es 
iquella de dimensiones del modelo de 107, lo que da una resistencia del ma- 
-terial del modelo 2,, = 2.10? Pa. Esta es la magnitud de la resistencia de una 
arcilla muy blanda que se expande por su propio peso. Para los experimentos 
que simulan una deformación dúctil de la corteza, los materiales utilizados 
- Apor ejemplo, el silicón) tienen una deformación (é) proporcional al esfuerzo 
(£ = 0/n, figura 3.4b); en estas condiciones, los experimentos deben tener 
en cuenta la relación de las velocidades de deformación del modelo con res- 
pecto a las velocidades geológicas. Esta relación n* de la viscosidad de los 
materiales: 


=; 


N* = MLET/LITA! = MEL TA! (8) 


bl En tanto que las fuerzas de inercia no tengan importancia y que la única 
Aceleración por considerar sea la gravedad, ón = L*T*2 = 1, entonces se 
tiene: 


Ml n* = M*L*2T*=D*L*T+* (9) 


y Si D* y L* se fijan por el material del modelo y su tamaño, T* determi- 
Ma la relación de las viscosidades o inversamente, la relación de las 
- Viscosidades fija el factor de reducción del tiempo. 


2. La formación de fracturas en deformación no rotacional 


Para la simulación de las fracturas descritas anteriormente se utilizan prismas 
de arcilla blanda de 50 cm de largo, 25 cm de ancho y 12.5 cm de espesor que 
respetan las reglas de similitud descritas en el punto precedente. El prisma de 
arcilla se coloca horizontalmente sobre una malla cuadrada, deformable en 
rombos por tensión o compresión horizontal, de tal manera que la deforma- 
ción sea no rotacional. Si en la superficie de la arcilla se marcan unos círcu- 
los, después del esfuerzo se deforman en elipses, lo cual da idea de una 
deformación continua. Este fenómeno es un claro esfuerzo cortante (ver figu- 
ra 2.13a) con deformación monodimensional en el plano horizontal (figura 
4,10). Si la superficie de la arcilla se encuentra muy humedecida, lo que tiene 
-£omo efecto disminuir su tensión superficial y su resistencia al esfuerzo por 
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tensión, se forman grietas de tensión perpendiculares al eje X de la elipse 
(figura 4.10a). Si el experimento se efectúa sin mojar la superficie de la arci- 
lla, se forman juntas de cizallamiento conjugadas cuyo ángulo 20 cerca- 
no a 60 tiene como bisectriz al eje Z de la elipse (figura 4.10b). Por tanto, los 
planos de fractura se inician con una orientación parecida a la observada en 
las pruebas mecánicas (figura 4.4). Si la deformación es no rotacional, el 
medio macroscópicamente isótropo y las deformaciones pequeñas, se puede 
considerar que los ejes principales de esfuerzo y de deformación son coaxiales. 
Las grietas de tensión son paralelas ao, y perpendiculares ao,; las juntas de 
cizallamiento conjugadas forman un ángulo agudo 28 que tiene ac, como 
bisectriz y el ángulo obtuso (tr — 20) cuya bisectriz es o, (figura 4.10c). Si la 
deformación aumenta, la elipse se rompe según las juntas de cizallamiento de 
las cuales un grupo (a) muestra un movimiento derecho y el otro grupo (f) 
un movimiento izquierdo. El valor del ángulo 20 aumenta y puede sobrepa- 
sar los 90% pero los ángulos 61 y 82 permanecen iguales (figura 4.10d). Se 
dice que hay rotación interna de los planos de esfuerzo cortante; esta rotación 
es simétrica con relación a los ejes principales de deformación. 
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4.10. Grietas de tensión y juntas de cizallamiento obtenidas por deformación no rotacional en 
modelos reducidos (según E. Cloos, 1955, Geol. Soc. Amer. Bull., 66, 241). 
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3, Formación de fracturas por deformación rotacional 


3,1, Se han realizado experimentos análogos al precedente por deformación 
rotacional. (Riedel, 1929). El prisma de arcillas se coloca entre dos placas de 
metal unidas en sus extremos, sobre un plano horizontal. Las placas se des- 
plazan paralelamente a sus lados zz”, de tal manera que la arcilla esté some- 
tida a un par cizallante derecho en la figura 4.11. Los círculos marcados en la 
arcilla se deforman en elipses que visualizan la deformación continua, la 
Gual es un cizallamiento simple (figura 2.13b) en el plano horizontal. Al princi- 
pio del experimento, los ejes mayores de las elipses están orientados confor- 
me al sentido del cizallamiento y forman un ángulo de 45* con la dirección zz”. 
Si la superficie de la arcilla está humedecida, se forman grietas de tensión 
(F), orientadas a 45* de zz” y paralelas al eje Z de la elipse. Si el experimento 
se lleva a cabo sin mojar la superficie de la arcilla, se forman juntas de 
clzallamiento conjugadas (R y R”) simétricas con relación al eje Z, con un 
ángulo 29 cercano a 60” (figura 4.11a). Las juntas de cizallamiento derechas, 
igual que el cizallamiento derecho en general, se llaman sintéticas. También 
se les denomina juntas de cizallamiento R (por el nombre de Riedel); con la 
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4,11. Grietas de tensión y juntas de cizallamiento obtenidas por deformación rotacional en 
modelos reducidos (según E. Cloos, 1932, Proc. Nat. Acad. Sci., Estados Unidos, 18, 387). 


Simulacion analógica del inicio y la propagación de Jjatlas en un mealo FOCOSO 07 


dirección zz” forman un ángulo próximo a 15". Las juntas de cizallamiento 
izquierdas se llaman antitéticas del cizallamiento general; también se les 
denomina juntas de cizallamiento R”. Lo que es notable, y que no se observa 
en la deformación no rotacional, es que las grietas de tensión y las juntas de 
cizallamiento están dispuestas paralelamente en la forma de cizallamiento se- 


“gún un acomodo que se llama en “echelón”. Si la deformación prosigue (figu- 


ra 4.11b), la elipse se rompe por las juntas de cizallamiento R y R”, el valor 
del ángulo 29 aumenta y puede sobrepasar los 90%; hay una rotación interna 
de los planos de cizallamiento, pero no es simétrica. Las juntas R sintéticas, 
en las que se desarrolla el desplazamiento esencial, giran con menor rapidez 
que las juntas antitéticas R”: el valor del ángulo 6, (formado entre yz) 
crece más rápidamente que el ángulo 0, (formado entre R y Z). Por otra par- 
te, los ejes de la elipse giran, y el eje mayor X tiende a ser paralelo al eje zz”. 
La elipse tiene una rotación con relación a zz” que se llama rotación externa 
la cual es característica de la deformación rotacional. 


3.2. Unos experimentos realizados con cajas de cizallamiento (ver figura 
5.2), permiten seguir la evolución de los propios planos de cizallamiento. Al 
continuar el desplazamiento, las juntas R se propagan en el material a cada 
lado de la zona de cizallamiento. Las juntas R casi perpendiculares al sentido 
del movimiento tienen una distorsión, una rotación y un regreso (figura 4.12a). 
En efecto, éstas no pueden formar parte del desplazamiento; se forman nue- 
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4.12. Evolución de las juntas de cizallamiento R(a) y P(b) por deformación de un bloque de 
arcilla en una caja con cizallamiento (según J. Tchalenko, 1970, Geol. Soc. Amer. Bull., 81, 
1625). 
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vis juntas de cizallamiento llamadas P, simétricas a las juntas R con relación 
la dirección general zz? del movimiento y cuyo movimiento es sintético de 
énte (figura 4.12b). La combinación de los cizallamientos P y R conduce a la 
formación de una zona de fracturamiento a manera de trenza con la dirección 
feneral del movimiento; la anchura de la parte interna de la zona de 
elzallamiento disminuye. La resistencia del material al cizallamiento alcanza 
entonces un valor mínimo (ver figura 5.2a) que después no evoluciona mucho. 


Y, INTERPRETACIÓN DE LAS DEFORMACIONES 
POR RUPTURAS NATURALES 


Las interpretaciones dinámicas más simples de las deformaciones por ruptu- 
ras naturales se basan en la hipótesis de que éstas se inician en un medio 
homogéneo, isótropo, no afectado por fracturas preexistentes y donde los 
criterios de ruptura tienen en cuenta la geometría de las fallas, las juntas de 
cizallamiento y las grietas de tensión. 


1. Las fracturas naturales por deformación no rotacional 


1,1. La interpretación dinámica de las fallas, el modelo de Anderson (1951). 
Anderson (1951) sugirió que las fallas (figura 4.2) pueden ser interpretadas 
por un modelo mecánico simple de ruptura por cizallamiento. Como la su- 
perficie horizontal de la Tierra es una superficie libre que no transmite el 
esfuerzo tangencial t, es por definición, un plano principal y por tanto, el es- 
fuerzo vertical es un esfuerzo principal. En las regiones de relieve accidenta- 
do, este esfuerzo principal no es realmente vertical, pero se convierte casi en 
vertical con la profundidad. En primera instancia, se puede considerar que los 
otros dos esfuerzos principales se encuentran en el plano horizontal. 

Si se tiene un medio en equilibrio donde existe un estado de esfuerzo 
que Anderson considera hidrostático, es decir un medio que es plástico (ver $ 
V-1.3) por la suma de esfuerzos “suplementarios” (S_. y S,,) de origen 
tectónico que se suponen horizontales para simplificar la exposición (figura 
4,13), se pueden tener dos sistemas posibles de fallas conjugadas de dos en 
dos. Si en el plano horizontal se agregan esfuerzos tectónicos compresivos 
(S,,, S y)» más fuertes según una dirección (S, ),0, y au, están en el plano 
horizontal y o, es vertical (figura 4.13a). A la ruptura, se formarán dos pla- 
nos de cizallamiento conjugados que corresponden a fallas inversas que tie- 


ÓN — 


nen como intersección al ejeo, y forman un ángulo de más o menos 30* e50 
el plano horizontal. Si en el plano horizontal, se agregan SQczdS de tensión 
IS. S,) más fuertes según una dirección (S,,), 0, y 0, están en el plano 
horizontal y o, es vertical (figura 4.13b). A la ruptura se forman dos planos 
conjugados de cizallamiento que corresponden a fallas normales inclinadas 
60% con respecto al plano horizontal. Finalmente, si en el plano horizontal le 
agrega un esfuerzo de compresión según una dirección (S,,) y de tensión 
según (S_,) ortogonal a la precedente, O, y 0; están en el plano horizontal 
yo, es vertical (figura 4.130). A la ruptura, se forman fallas verticales de 
rumbo conjugadas, dextrales y siniestrales. 
En consecuencia, si en el campo se determina la dirección y la pendien- 
te de las fallas conjugadas, por construcción estereográfica se pueden preci- 
sar las direcciones de los esfuerzos principales por medio del modelo de 


(a) 


Falla inversa 


4.13. Interpretación dinámica de las fallas por el modelo de Anderson. 
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Anderson (figura 4.13). La intersección de los planos de las fallas F1 y F2 
dan la dirección 0,; el plano ortogonal ao, es el plano (o,, 03); o, es la bi- 
sectriz del ángulo agudo formado por los planos de las fallas; o, es la bisectriz 
del ángulo obtuso. No obstante, siempre es necesario recordar que la utiliza- 
ción de este modelo reconoce implícitamente: 1) que las fallas son conjuga- 
das (se formaron al mismo tiempo); 2) que no han tenido una rotación interna, 
de tal manera que el ángulo 20 inicialmente agudo se convierta en obtuso. En 
realidad, la corteza continental conserva como herencia las fallas formadas 
en el transcurso del tiempo; por tanto, esporádicamente es seguro que las 
fallas sean conjugadas, lo que en la práctica limita considerablemente el inte- 
rés del método de Anderson. En todo caso, la condición necesaria para la 
utilización de este método es la de asegurar que los vectores de deslizamiento 
S, y S, estén contenidos en el plano ortogonal a la intersección de los planos 
de las fallas (figura 4.13). 


1.2. Interpretación dinámica de las grietas de tensión y estilolitas. La nor- 
mal al plano de las grietas de tensión (vF,, figura 14a) corresponde a la direc- 
ción de alargamiento X; si se toma en cuenta que las deformaciones son 
pequeñas, se puede considerar que también corresponde a la dirección 03. 
Por tanto, las grietas horizontales o casi horizontales resultan de un ambiente 
tectónico compresivo (o, vertical, figura 4.14c). Las grietas verticales o casi 
verticales pueden resultar de un tectonismo puramente extensivo (o, hori- 
zontal, o, vertical, figura 4.14d) o de un tectonismo de rumbo (o, horizon- 
tal, o, vertical, figura 4.14e). Para obtener una información más precisa, se 
debe determinar la dirección axial (b) de las grietas que corresponden al eje 
de deformación Y o de esfuerzo 0,, lo que permite construir gráficamente al 
eje o, que es ortogonal a los ejes o, y 0,; así se puede definir perfectamen- 
te el tipo de tectonismo. 

En realidad, a menudo es difícil determinar en el campo la dirección 
axial (b) de las grietas; por esta razón, frecuentemente se asocia el estudio de 
las grietas (Fe) al de las estilolitas (JS). La dirección de los picos de las 
estilolitas corresponde a la del esfuerzo compresivo o aplicado al plano con- 
siderado; la disolución se lleva a cabo según la dirección de compresión más 
fuerte (figura 4.14b). Si los picos estilolíticos son perpendiculares a la junta 
estilolítica, ésta forma un plano principal y la normal a la junta estilolítica 
(vJS, figura 14.a) es la del esfuerzo principal máximo 0,. De esta manera, el 
polo medio de las grietas (vFe) da la dirección 0, y el polo medio de las 
Juntas estilolíticas (vJS) da la dirección de o,. Las direcciones principales del 
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esfuerzo (o de la deformación) están así bien definidas por una medida esta- 


- dística de los polos de las grietas y de las juntas estilolíticas. En una deforma- 


ción no rotacional, las grietas pueden estar dispuestas paralelamente (figura 
4.14f, deformación homogénea) o en escalón (figura 4.14g, deformación 
heterogénea). 

Naturalmente, se puede combinar el análisis de las fallas con el de las 
- grietas y el de las juntas estilolíticas en los sitios fracturados. 


vJS=Z 


Cristalización 
en las grietas 


a 


=X ZLMADA pas 

“Disolución Migración del 
en las juntas material disuelto 
estilolíticas hacia las grietas 
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4,14. Interpretación dinámica de las grietas y de las juntas estilolíticas. 


1.3. Fase de esfuerzos debido a la presión litostática y esfuerzo tectónico. 
Anteriormente se indicó que el modelo de Anderson supone un medio en 
equilibrio, en el cual la presión litostática p (o esfuerzo litostático o, ) en la 
- profundidad origina una fase de esfuerzos de tipo hidrostático 
(o, = 0, = 0, = pgh) a la cual puede agregarse esfuerzos “suplementa- 
rios” de origen tectónico (S_., S.), (figura 4.13). Este es un tema controverti- 
do que amerita ser analizado. 
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4) La presión litostáticap = o, = pgh que se aplica en las caras hori- 
p zontales de un cubo elemental a una profundidad h, tiende a aplanarlo al 
| producir alargamientos €, Y €, en el plano horizontal (ver figura 3.3). Si se 
/ considera que el medio es elástico e isótropo en los primeros kilómetros bajo 

» > del suelo, los alargamientos están dados por la relación [(1), ca- 


€, = VE[o, - v(o, + 0,)], €, = VE[o, — v(o, +0,)] (10) 


Si el medio está en equilibrio, es debido a que las rocas encajonantes del 
cubo ejercen sobre sus caras verticales, los esfuerzos O, y O, de tal manera 
que£, = 0 y e, = 0. En este caso, a partir de las relaciones (10), se obtiene: 


TO: =0, =. 4441 - vo, (1) 
b La Jase de esfuerzos T, que resulta únicamente de la presión litostática 
en un medio rocoso, elástico e isotrópo es por tanto de revolución alrededor 


de o,: 


v/(1—v)pgh 0 0 
1 0 v/(1-v)pgh 0 (12) 
0 0 pgh 


Para las rocas compactas elásticas, y es inferior a 0.5, por tanto 

v /(l — v) es menor a 1 yO, = 0, < O,. El esfuerzo vertical es o,; existe 

un esfuerzo diferencial (o, — 6,) por consiguiente es un desiailor que se 

Incrementa con la profundidad (figura 4.15a), y la presión hidrostáticaP. = y 
[(6), capítulo 2] inducida por la presión litostática en un medio así e 


J 


Ps =13 pgh[1 + 2v/(1 — v)] (13) 

Si se supone que cuando existe un esfuerzo T, resultante única del efec- 

to de la presión litostática sobre una roca elástica (sin que exista liberación del 
desviador), se agrega un esfuerzo tectónico S, (figura 4.13 y figura 4.15b). 
No se toma en cuenta el pequeño aumento de esfuerzo vertical (S_ = 0) 
debido al alargamiento principal de la columna de roca producto de este es- 
fuerzo tectónico S, (ver capítulo 3, $ I-2.1); si este último no produce alarga- 
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miento en la dirección y (€,y = 0), entonces S, =v8,. Si para simplificar, 
se considera que los esfuerzos debidos a la presión litostática y al esfuerzo 
q sctónico tienen las mismas direcciones principales, el esfuerzo total se puede 
escribir de la siguiente forma: 


v/(1—v)pgh +S,, 0 D 
T = 0 v/(1—v)pgh+vS, 0 (14) 
0 0 pgh 


Lo cual significa que si S, es un esfuerzo compresivo y si en la superfi- 
cie el régimen tectónico es compresivo, se tiene O, = 0, Y O, = 072. Pero a 
partir de cierta profundidad, gd, se convierte necesariamente en el valor más 
grande y el régimen tectónico se vuelve siempre extensivo. Por ejemplo, para 
un esfuerzo compresivo de 10 MPa, existe el cambio del régimen tectónico un 
poco más allá de los 500 m de profundidad. No obstante, en las regiones 
sometidas a compresión no existen pruebas estructurales o sísmicas en favor 
del cambio a una tectónica de extensión con la profundidad en la parte frágil 
de la corteza. ¿Qué se puede obtener de las medidas de los esfuerzos in situ? 


y OXx = 022 = 01 
O 
E) oxx = 02 


4,15. Estado de esfuerzo debido a la presión litostática sobre rocas elásticas. (a) Bajo el único 
efecto de la presión litostática, (b) con un esfuerzo horizontal tectónico S,, de 1OMPa agrega- 
do al esfuerzo litostático. La densidad de las rocas es igual a 2.72, g=9.8m seg? y v= 0.25 
- (según Means, 1976, Springer-Verlag, Berlín, 338 p.). 


Profundidad (m) Profundidad (m) 


(a) (b) 


A partir de medidas efectuadas en las cuencas petroleras, en general se 
estima que el esfuerzo diferencial en las rocas sedimentarias alcanza su máxi- 
mo hacia los 3 000 m de profundidad (figura 4.16). Más allá de ese límite, 
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estas rocas comienzan a deformarse dúctilmente y liberan a su desviador aun 
cuando hacia 5 000 m, el régimen de esfuerzos puede convertirse con el tiem- 
po en un tipo hidrostático. Para las rocas metamórficas y plutónicas que son 


más elásticas, la deformación dúctil comienza a una profundidad mayor (ver 
figura 5.5) 


b) Asimismo, la hipótesis de la ausencia de desplazamientos horizonta- 
les(£,, = €,y = 0), es decir, la ausencia de deformación plástica como efecto 
de la presión litostática en la corteza frágil continúa siendo una incógnita. 
Como opción, se tiene una hipótesis conocida con el nombre de regla de 
Heim, según la cual un ambiente de esfuerzo, a cualquier profundidad, tiende 
a volverse hidrostático a causa de la deformación de las rocas para periodos 
prolongados (Jaeger, 1969). En la parte superficial de la corteza frágil, esta 
deformación puede deberse al fenómeno de presión-disolución o a la parte 
“viscosa” de la deformación de las rocas elástico-viscosas que liberan los 
esfuerzos en la roca durante largos periodos. 


Profundidad (km) 


(a) 


4.16. Esbozo de la repetición de esfuerzos en profundidad en una cuenca con rocas 
sedimentarias compactas (según Poulet, 1976, Rev. Inst. Franc. Pétrole, 31 (5), 781). 


La reología de una determinada roca elástico-viscosa puede ser esquematizada 
por la asociación en serie (figura 4.17a) de un resorte (con módulo de Young 
E) y de un amortiguador (con viscosidad n ). La respuesta de la deformación 
de tal cuerpo (llamada unidad de Maxwell) necesita de cierto tiempo, llama- 
do tiempo característico de liberación, que es el necesario para transferir al 


* 
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amortiguador la energía almacenada instantáneamente en el resorte (ver otras 


- reologías más complejas, figura 3.12, Pascal). El tiempo de liberación t, de- 


pende de la relación de la viscosidad (Pascal segundo) con respecto al módu- 
lo de Young (Pascal). Si se llama t, al tiempo de aplicación de un esfuerzo 
tectónico S__ sobre una roca, y t, al tiempo de permanencia de ésta bajo un 
esfuerzo litostático T ; y si se supone t, > t,, se pueden presentar varios casos 
(figura 4.17b). Si t, > t, > t, ningún esfuerzo ha tenido el tiempo de ser 
liberado pero existe un desviador que se origina por el esfuerzo tectónico $, 
y el esfuerzo litostático T,; tal es el caso de la figura 4.15b. Si t, <t,<t,, el 
desviador debido al esfuerzo litostático es liberado y el tipo de esfuerzo 
litostático se convierte en hidrostático; el único desviador existente se origi- 
na por el esfuerzo tectónico S, ; tal es el caso del modelo de Anderson (figura 
4,13). Sit, <t,<t,, los desviadores debidos al esfuerzo litostático y al esfuer- 
zo tectónico son liberados, el tipo de esfuerzo es totalmente hidrostático. En 
síntesis, la hipótesis de un tipo de esfuerzo litostático convertido en 
hidrostático, que facilita un análisis estructural, en ciertos casos puede ser un 
enfoque justificado. 


n E 


=- Eisilil 


0zz + Sx 


ESTADO HIDROSTÁTICO DEBIDO A] MODELO DE ANDERSON ESTADO DESVIADOR DEBIDO A 
Desviador debido a Sx 
Esfuerzo tectónico Sx. 
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) 
| 
| 
Esfuerzo tectónico Sx . ! Estado de esfuerzo 
Esfuerzo litostático 0,, ; hidrostático debido a la 
resión litostática 0Zz 


¡ 7 Tiempo de 
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litostático Ts 
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4.17. Relajamiento del esfuerzo desviador en una roca representada por una unidad de Maxwell 
(a), para tiempos de relajamiento diferentes (b). 


2. Las fracturas naturales en deformación rotacional 


2.1. Las grietas en echelón. En el campo, a menudo se observan las grietas de 
tensión dispuestas en “echelón”. De acuerdo con los resultados obtenidos en 
los modelos reducidos, se deduce que las grietas en “echelón” están situadas 


en las zonas de cizallamiento, y que la dirección de las grietas forma un 
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ingulo de 45" con la dirección general zz' del cizallamiento que es la zona 
potencial de ruptura. La orientación de las grietas, permite determinar el sen- 
tido del cizallamiento (figura 4.18a, b). A menudo, las grietas tienen forma 
sigmoidal que puede deberse a una rotación externa de las partes de las grie- 
las ya formadas, en tanto que sus extremidades continúan propagándose ha- 
cia la periferia, a 45* de la dirección de cizallamiento (figura 4.18a). Esta 
forma sigmoidal puede deberse también a una deformación cizallante dúctil, 
heterogénea del material, más intensa en el centro de cizallamiento R y/o P 
que cortan las grietas sigmoidales (figura 4.18c). 

Las grietas pueden estar asociadas a fallas inversas (figura 4.18d), nor- 
males (figura 4.18e) o de rumbo (figura 4.18f). 


Zonas de 


, . Z 
cizallamiento 


Zona de desplazamiento mayor 


(b) 


z z 
7 


Junta de cizallamiento 


Zona de falla 
de rumbo siniestral 


(e) (0) 


4,18. Grietas en echelón sobre una zona de cizallamiento zz. 


2.2. Las juntas de cizallamiento en “echelón”. De la misma manera, en el 
campo es frecuente observar juntas de cizallamiento en “echelón”. Su inter- 
pretación siempre es delicada ya que no basta con la geometría para determi- 
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nar el sentido de movimiento en la zona de mayor cizallamiento. En efecto, 
para determinada geometría (figura 4.19) siempre se pueden proponer dos 
sentidos para el movimiento según se trate de las juntas R o P. Por tanto, en 
las mismas juntas de cizallamiento por observación de las estrías (ver capítu- 
lo 5), definir si se trata de juntas R o P. 


Juntas de cizallamiento en “echelón” 


Zona de cizallamiento mayor 


Si junta de cizallamiento R Si junta de cizallamiento P 
j Bb e 
a o — 


Cizallamiento siniestral Cizallamiento dextral 


4.19. Juntas de cizallamiento en “echelón” en una zona de cizallamiento mayor (zz). 


La superposición de las juntas P y R en una zona de cizallamiento (figu- 
ra 4.12), o algunos otros mecanismos como la presión-disolución pueden pro- 
-ducir un gasto particular de la roca que, asociado a una deformación dúctil, 
q que conduce a la formación de lenticulaciones. La forma sigmoidal de éstas 
permite la determinación del sentido general del cizallamiento (figura 4.20); 
asimismo, permite determinar si están asociados a fallas inversas (a), norma- 
les (b), de rumbo izquierdas (c) o derechas (d) (figura 4.20). Estas len- 
ticulaciones no deben confundirse con las grietas sigmoidales que son 
originadas por un mecanismo diferente. 


2,3. Rotaciones externas ligadas a los movimientos. En la vecindad de un 
¡ plano de falla, el movimiento produce, de manera local, un cizallamiento 
simple, heterogéneo, con una importante deformación de cizalla sobre el 
mismo plano, que decrece con la distancia. En los sedimentos poco consoli- 
- dados, la deformación de cizallamiento simple heterogéneo crea lo que se 
llama ganchos de falla (figura 4.21b). Por la rotación externa que se origina, 
las fallas sintéticas (figura 4.21a) pueden adquirir una geometría de falla in- 
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4,21b). Por el contrario, las fallas antitéticas (figura 4.21a) per- 
"como fallas normales pero con escasa pendiente (figura 4.21b). 


Cizallamiento normal (siniestral) 


ee. 


(d) 


4,20, Formación de lentes asociados a fallas inversas (a), normales (b), de rumbo siniestrales 
(6) y de rumbo dextrales (d). 
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4,21, Rotación externa de fallas sintéticas y antitéticas asociadas a una falla normal mayor. 
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En general, las oscilaciones de las fallas por rotación, alrededor de un 


eje horizontal, deben ser investigadas de acuerdo con la rotación de marcas 


planas; por ejemplo, las superficies de estratificación que inicialmente son 


horizontales. Esto es particularmente importante para las fallas normales o 


inversas con escasa pendiente, a las cuales, una pequeña rotación les confiere 


una simetría inversa y normal respectivamente. En consecuencia, se pueden 
- cometer errores de interpretación sobre el régimen tectónico bajo el cual se 
formaron. Las rotaciones externas ligadas a fallas de rumbo se hacen alrede- 


dor de un eje vertical. Se les puede poner en evidencia por la rotación de 


- señales o marcas lineales horizontales como, por ejemplo, los ejes de los plie- 
- gues, o por la rotación de declinaciones paleomagnéticas medidas en las for- 
-maciones sedimentarias a magmáticas situadas en la vecindad de las zonas de 
falla. 


Capítulo 5 


-DEFORMACIÓN POR RUPTURA DE LOS MEDIOS 
ROCOSOS DISCONTINUOS 
La reactivación de fracturas preexistentes 


“La capa superior de la corteza continental se comporta de manera frágil y 
guarda, como herencia, las antiguas fracturas que la afectaron. Un medio 
rocoso fracturado sometido a un campo de esfuerzos se deforma principal- 
mente por el deslizamiento en las fracturas preexistentes. El resultado es una 
deformación por ruptura, diferente de la que tienen los medios rocosos no 
“fracturados analizados en el capítulo precedente. 


-L  LAREACTIVACIÓN DE LAS FALLAS PREEXISTENTES 
1. Las fallas activas 


Un ejemplo se tiene en el sismo de Spitak (Armenia) en diciembre de 1988 
(figura 6.19) que se originó por la reactivación de una falla de 20 kilómetros 
de largo. El análisis de campo del desplazamiento co-sísmico mostró que su 
movimiento fue el de una falla inversa y a la vez de rumbo dextral (ver direc- 
ción Núm. 12, figura 5.1) con un salto vertical máximo de 1.60 m y un despla- 
-zamiento horizontal de 0.40 m. Entre las fallas sísmicas muy conocidas, se 
puede citar la falla de San Andrés en California (ver figura 6.18) que ha 
propiciado numerosos sismos como el de San Francisco (18 de abril de 1906) 
- durante el cual se produjo un corrimiento de rumbo derecho con un desplaza- 
miento de casi 7 metros. En octubre de 1989 se produjo un nuevo sismo por la 
misma falla en Loma Prieta que se localiza a un centenar de kilómetros al SE 
“de San Francisco. Aun cuando la ruptura no llegó a la superficie, los datos 
sismológicos y geodésicos mostraron que, a profundidad, el movimiento de la 
- falla fue a la vez de rumbo dextral e inverso, con un desplazamiento horizontal 
- de 2 m y un salto vertical de 1.40 m. Se pueden citar múltiples ejemplos en 
- donde: la mayoría de los grandes sismos resultan de la reactivación de fallas 
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existentes y a menudo muestran, a la vez, movimientos horizontales y verti- 
cales. Son las fallas con deslizamiento oblicuo. 


2. Las fallas oblicuas 


Las fallas con deslizamiento oblicuo (figura 5.1) con frecuencia se observan 
en el campo. La denominación de la falla se determina por la inclinación (S”) 
del vector deslizamiento S, en relación con la horizontal, medida en el plano de 
falla; esta inclinación se llama pitch. Si el pitch es superior a 45, la compo- 
nente mayor del movimiento es normal o inversa; después, se califica el movi- 
miento por su componente menor de rumbo; la falla se denomina, por ejemplo, 
normal, de rumbo derecha (dirección Núm. 8 de la figura 5.1). Si el pitch es 
inferior a 45", se dice que la falla es de rumbo dextral o siniestral, y está 
calificada por su componente menor normal o inversa; la falla se llama, por 
ejemplo, de rumbo dextral normal (dirección Núm. 9 de la figura 5.1). 


Línea de pendiente 


8” = pitch de la estría núm. 3 


Horizontal 


PISO 


5.1. Deslizamiento de un plano de falla: las flechas indican el desplazamiento del techo, con 
relación al piso. Las fallas se llaman: inversa (1), inversa-de rumbo siniestral (2), de rumbo 
siniestral-inversa (3), de rumbo siniestral (4), de rumbo siniestral-normal (5), normal de rum- 
bo siniestral (6), normal (7), normal-de rumbo dextral (8), de rumbo dextral normal (9), de 
rumbo dextral (10), de rumbo dextral-inversa (11), inversa-de rumbo dextral (12). 


¿Bajo qué condiciones se forman las fallas oblicuas? En primer lugar se 
examinarán las que muestran las pruebas mecánicas efectuadas en los ejem- 
plares de roca que, al contener planos de debilidad, proporcionan información 
a este respecto. 
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ll. LOSPLANOS DE DESLIZAMIENTO EN LAS PRUEBAS MECÁNICAS 
1. El deslizamiento en el plano de fractura después de la ruptura 


En el capítulo 4 se examinó la geometría de los planos de cizallamiento for- 
mados en prismas de caolín por medio de cajas de cizallamiento (figura 4.1.2). 
- Estos experimentos se realizaron (figura 5.2) con la parte superior de la caja 
sin moverse, a la cual se aplica una fuerza normal N; la parte inferior de la 
caja se desplaza a una velocidad constante de 5.10 cm/seg. Se mide la fuer- 
za cizallante T aplicada; al conocer N y T, se pueden calcular los esfuerzos 
- Cizallantes 1 y normal o, efectivos sobre los planos de cizallamiento tenien- 
do en cuenta, en cada etapa del experimento, el ángulo entre los planos de 
-cizallamiento y la dirección de las fuerzas aplicadas. La curva esfuerzo (1) 
j ./desplazamiento total (D) muestra (figura 5.2a) que 1 crece rápidamente para 
alcanzar la resistencia máxima (1 máx.) del material en la cual se produce la 
ruptura por juntas de cizallamiento (ver figura 4.12a). Posteriormente, 1 de- 
crece para llegar a un valor constante llamado de resistencia última o residual 
(1, ); es el esfuerzo necesario para la prosecución del deslizamiento sobre el 
plano de fractura formado (ver figura 4.12b); este esfuerzo es más débil que 
el necesario para la ruptura. 


A 
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5.2. Cizallamiento de ejemplares de caolín por medio de cajas de cizallamiento; (a) curva 

esfuerzo (1) - desplazamiento total (D); (b) envolventes de Mohr para la ruptura (A,) y para 

el deslizamiento sobre un plano existente (A¿) (según J. Tchalenko, 1970, Geol. Soc. Am. 
Bull., 81, 1625). 
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Estos experimentos, efectuados para diversos esfuerzos normales gy, 
permiten trazar los círculos de Mohr y las envolventes de Mohr para la ruptu- 
ra (Ay ) y para el deslizamiento (A¿, figura 5.2b). Para un material como el 
enolín, las envolventes son rectas puesto que el criterio de ruptura y el criterio 
de deslizamiento se interpretan adecuadamente por una ley del tipo de Coulomb- 
'Navier: 1 = C +0, tg q. La cohesión de la roca fracturada C, (en este caso, 
“cercana a 0) es inferior a C ¡ de la roca sin esfuerzos. El ángulo de fricción 

nterna q, para el deslizamiento sobre el plano existente es inferior al ángulo 
de fricción interna q, para la ruptura de la roca intacta. 

Experimentos parecidos, efectuados con diversos tipos de roca, mues- 

tran que el comportamiento, después de la ruptura, depende de la composición 

mineralógica de la roca, de su textura y de su granulometría, las cuales deter- 
-minan la rugosidad del plano de fractura. Mientras más fino es el grano, el 
plano es más liso y el deslizamiento, después de la ruptura, se realiza con 
mayor facilidad 


2. La orientación de los planos de deslizamiento 
en un material que presenta zonas de debilidad 


Se han llevado a cabo numerosos experimentos en rocas heterogéneas y 
anisótropas como, por ejemplo, las pizarras o en rocas homogéneas e isótropas 
cortadas con sierra. Las muestras de estas rocas se disponen de tal manera 
que los planos de foliación en el caso de las pizarras o el plano de corte de las 
rocas homogéneas formen un ángulo f con la dirección g,, comprendido en- 
tre 0 y 90* (figura 5.3). La muestra se comprime en una'prensa bajo presiones 
de confinamiento variables. 

En los experimentos efectuados con muestras de rocas homogéneas e 
isótropas, cortadas con sierra, el deslizamiento se produce a lo largo de los 
planos de corte que forman un ángulo f cuyo valor sea vecino a 30". Por el 
contrario, si los planos de corte forman un ángulo f inferior a 20” o superior a 
45", se produce una nueva fractura con un ángulo de cizallamiento O de 30", 
análogo al de las rocas no afectadas. Este comportamiento se describe bien 
por el método del círculo de Mohr (ver figura 5.4) ya que éste se adapta bien a 
los materiales con propiedades físicas isótropas, pero convertidas mecánica- 
mente en anisótropas por la presencia de fracturas. Las rocas con propieda- 
des físicas anisótropas, como las pizarras (figura 5.3), se apartan del 
comportamiento previsto por el método del círculo de Mohr. El plano de 
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deslizamiento se produce en el plano de foliación, cuando el ángulo fP está 
comprendido entre 15 y 45". Pero para un ángulo B inferior a 15%, la ruptura 
ocurre en extensión (grieta) sobre el plano de fisura o en un plano cercano; la 
formación de una nueva fractura con un ángulo de cizallamiento 0 = 30* úni- 
camente ocurre cuando el ángulo f es cercano a 90”. Esta fractura se debe a 
las propiedades físicas y mecánicas anisótropas de la pizarra, que es una roca 
heterogénea formada por un conjunto de capas con diferentes cohesiones. La 
cohesión global del material depende de la capa con mayor cohesión para un 
esfuerzo ortogonal al crucero y de la capa con menor cohesión para un 
esfuerzo paralelo al crucero (ver los materiales heterogéneos, Guyon y Roux, 
1987). En cualquier caso, el fracturamiento de las rocas que poseen planos de 
debilidad es muy diferente del que ocurre en las rocas sin alteración. 
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909 cr o 
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5.3. Ángulo 6 entre el plano de fractura y la dirección o, en función del ángulo f entre el 
plano de foliación de la pizarra y la dirección O, (según Donath, 1961, Geol. Soc. Am. Bull., 
72, 985). 


III. CRITERIOS DE DESLIZAMIENTO Y LA ORIENTACIÓN 
DEL MISMO EN LOS PLANOS PREEXISTENTES 


1. Representación gráfica del deslizamiento por el círculo de Mohr 


Se analizará el caso más simple de la teoría de los planos de debilidad que se 
puede examinar como un modelo de roca, homogénea, con propiedades físi- 
cas isótropas (capítulo 4, $ 111.3) pero cortado por sierra. Este modelo repre- 
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senta el caso de una roca isótropa cortada por un plano de falla. Ahora bien, 
para simplificar el diagrama de Mohr, por una parte se supone que si existe 
un plano de debilidad en la roca, dicho plano contiene el eje o, lo que permi- 
te tratar el problema como de esfuerzo plano, tal como se consideró en el 
capítulo precedente (figura 4,8) y, por otra parte, que las envolventes de Mohr 
son rectas (figura 5.2b). 

Se traza la envolvente de Mohr Az de la ruptura para esta roca (figura 
5.4). El espacio situado arriba de Az corresponde al dominio de los esfuerzos 
que llevan a la ruptura; el espacio situado abajo de Az corresponde al domi- 
nio de la estabilidad de la roca sin alteración. Se traza la envolvente de 
Mohr A, para el inicio de deslizamiento de un plano de debilidad en la mis- 
ma roca; A¿ está situada abajo de Az puesto que la cohesión C, y el ángulo 
de fricción q, son, respectivamente, inferiores a la cohesión C, y al ángulo de 
fricción interna q, de la roca sin alteración (figura 5.2). El espacio situado 
arriba de A¿ corresponde al dominio de las condiciones que propician el 
deslizamiento, el espacio situado arriba de A¿ corresponde al dominio de es- 
tabilidad de la roca fracturada. 


1 AR 
; Ruptura de A AL 
ad 4H roca intacta Ya) j 
E cd E y TO qe ea en la 
1 . 
. - 5. roca fracturada 
Je RL a ee A 


Dominio de 
estabilidad del 
medio rocoso 


YA (CC) e Or 


5,4. Representación de las condiciones de deslizamiento sobre un plano preexistente por el 
círculo y la envoltura de Mohr. 


Para un valor fijo de g,, se trazan los círculos tangentes: uno (C¿) a la 
envolvente de Mohr de deslizamiento A¿; el otro (Cp) a la envolvente de 
Mohr de ruptura Az. La recta A¿ corta el círculo de Mohr de ruptura (C,) en 
L y M. Los puntos de tangencia G y R representan respectivamente las con- 
diciones de inicio del deslizamiento sobre un plano preexistente de debilidad 
y de inicio de un plano de cizallamiento en la roca intacta. Si O, Crece y O, 
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- permanece fija, habrá un deslizamiento sobre el plano, representado por el 
| punto de tangencia G, si existe, y forma con o, un ángulo 
| PB, = V2 (1/2 — 2). Si este plano no existe, 0, continúa creciendo, el ra- 
dio de los círculos (C¿) va a aumentar y la parte de la traza de los círculos que 
se encuentre arriba de A, recorrerá toda la superficie comprendida entre la 
cuerda LM y el arco LRM; esta superficie corresponde a las condiciones de 
“esfuerzo que propician el deslizamiento sobre los planos preexistentes; el ra- 
¿dio (C¿) forma un ángulofcon la dirección o, de tal manera que 
“B, < B < B,.Los planos serán susceptibles de activarse, si están presentes 
en la roca fracturada. Por el contrario, todos los puntos situados abajo de la 
ecta A, están en el dominio de estabilidad de la roca fracturada y correspon- 
¿den a planos que no pueden ser reactivados. Si sólo existen estos planos en la 
"roca prefracturada, cuando o, alcance el valor deo,z,es decir, cuando el 
“círculo (C,) sea tangente en R a la recta Ap, se forma un nuevo plano de 
cizallamiento con el ángulo 0 = 1/2 (1/2 — q,) característico del material no 
deformado. No puede haber deslizamiento para los puntos situados sobre los 
“arcoso,L y Mo; correspondientes a los planos que forman un ángulo $ 
ON Cir de tal manera quef < B, y B > PB). Esto es lo que muestran los ex- 
y entos del inciso precedente ($ 111.2). 
Para un esfuerzo triaxial, cuando hay planos de debilidad preexistentes 
con cualquier orientación, es más compleja la determinación de los dominios 
le estabilidad de la roca fracturada. En general, se puede decir que, en un 
m edio rocoso fracturado sometido a un esfuerzo, la deformación por ruptura 
se produce ya sea por deslizamiento, si existe un plano de debilidad preexis- 
ente, favorablemente orientado con respecto a las direcciones de esfuerzo o 
bien, por la formación de un nuevo plano de cizallamiento cuando la roca no 
está deformada o los planos de debilidad no están debidamente orientados. En 
la naturaleza, los valores de la cohesión C, y del ángulo de fricción p,, el 
eslizamiento en un plano preexistente depende de la rugosidad del plano de 
falla y, posiblemente, de su cementación por cristalizaciones de minerales de- 
bido a la circulación de fluidos. Para evaluar este deslizamiento, generalmen- 
e se utilizan los valores determinados por Beyerlee (1978) a partir de un 
sonjunto de resultados experimentales: 


+ 1 = 0.85 O, para un dominio de esfuerzos normales, inferiores a 
100 MPa, además: 

+ 7=0.5+0.6 0, para un dominio más extenso con esfuerzos que 
oscilen entre O y 1.5 + 10* MPa. 
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2. La dirección del deslizamiento en un plano 
de debilidad preexistente 


Intuitivamente se concibe que en un medio rocoso fracturado, el deslizamiento 
depende de la orientación del plano de falla preexistente con relación a las 
direcciones de tensión o compresión. De manera más precisa, la orientación 
de la normal v de este plano de falla con relación a las direcciones principa- 
les de esfuerzos está definida por tres parámetros 1, m y n que son los cosenos 
directores de la normal v. Por otra parte, se ha visto que el esfuerzo desviador 
o' [(6), capítulo 2] es el responsable del cambio global de forma del volu- 
men rocoso, por tanto, del deslizamiento en cada plano de falla; la parte 
hidrostática del tensoro [(5), capítulo 2] sólo interviene en el cambio de 
volumen. De manera más precisa, se demuestra (M. Bott, 1959) que el 
deslizamiento depende de una relación llamada relación de forma, que ex- 
presa la forma del elipsoide de esfuerzos, y que se construye con las diferen- 
cias de los principales valores del tensor de esfuerzos desviadores de tal manera 
que R = (0, - 0,Y(0, — 0,).El pitch3” del vector-deslizamiento $ de- 
pende, en consecuencia, de los 4 parámetros l, m, n y R y se expresa por la 
relación: 


tg8” =n/Im[m” - (1-05) (o, - 05, (0, -0,)] 0) 


Se debe notar que para una misma orientación de los esfuerzos principa- 
les (1, m y n constantes), el pitch del vector-deslizamiento puede tener todos 
los valores comprendidos entre 0” y 180* según el valor del parámetro R. 

En general, la aplicación de un desviador de esfuerzo T, a un plano de 
falla con normal v que tiene como cosenos directores l,m, % en un punto 


dado: 
o, Ty Tiz 1 
1 mc cad ja 0) 


permite calcular la orientación del esfuerzo o aplicado al plano de falla y, 
por tanto, el valor del pitch 8” del esfuerzo cizallante t que resulta sobre el 


plano de falla y según la cual se produce el deslizamiento $ [ver (1), inme- 
diata anterior]. 


IV. CINEMÁTICA DE FALLAS EN UN MEDIO ROCOSO FRACTURADO 


Con frecuencia, el deslizamiento S de una falla es registrado por diversos 
marcadores (llamados tectoglifos) que resultan de la deformación de la roca 
en la zona de cizallamiento. 


1. Los marcadores del deslizamiento en las fallas; 
dirección y sentido del deslizamiento 


1.1. Las deformaciones ligadas al movimiento en el plano de falla. La natu- 
raleza de los marcadores del deslizamiento depende de la litología de los 
bloques rocosos deformados, de la geometría de la superficie de deslizamiento, 
de la velocidad del desplazamiento y de las condiciones físicas del medio (T, 
P) en el cual se produce la deformación (figura 5.5). En la parte superior de la 


corteza (1 a 5 km de profundidad), las zonas de falla (es decir las líneas donde 


ocurre lo esencial de la deformación) son de poco espesor; esta deformación 
es por ruptura y se encuentra limitada a la superficie de fricción y el material 
fuertemente fracturado se transforma en brechas y gouges que son cataclasitas 
no consolidadas (del griego cataclasis: acción de romper). Las gouges Son 
brechas finamente molidas donde la matriz es abundante (más de 70% de la 
roca). A mayor profundidad, las zonas de falla tienen mayor espesor y las 
rocas se transforman en cataclasitas consolidadas en razón de la fuerte pre- 
sión litostática. Entre 10 y 20 km de profundidad (T' = 300% a 450" C), la 


deformación se vuelve dúctil (ver capítulo 7), las rocas deformadas en la 


cercanía de las fallas se llaman milonitas (figura 5.5). 

Si el desplazamiento de la falla es relativamente lento (0.1 a 10 cm/año) 
la deformación se asocia a procesos de presión-disolución-cri stalización. Por 
el contrario, si el desplazamiento es rápido (10 — 100 cm/s) el calentamiento 
debido a la fricción en el plano de falla puede conducir, localmente, en ausen- 
cia de agua, a la fusión de la roca y forma pseudotaquilitas. 


1.2. Los marcadores del deslizamiento (los tectoglifos). Cualquiera que 
sea la dimensión de la falla, el movimiento de los bloques que separa puede 
hacerse de manera esquemática (figura 5.6): por simple deslizamiento que 
puede ser acompañado por una separación, o una aproximación de los blo- 
ques. Según el caso, los marcadores que registran el movimiento de los bloques 
son diferentes. 
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5,5. Los diferentes tipos de rocas deformad i 
as asociadas a una falla mayor (según Sib 
1 Geol. Soc. London, 133, 191, y Scholtz, 1988, Geol. Rund. eb 319 E 
» en oi diferencial (o, - 0,) decrece cuando la deformación dúctil aumenta; la 
entos int i ici i ] 
rea o. interrumpidos corresponde a las condiciones de cuencas sedimentarias 


* El simple deslizamiento (figura 5.6a) es una traslación u paralela al 
plano de falla. Este movimiento origina una fricción de los bloques que pro- 
voca una abrasión de las superficies de contacto. | 

* El deslizamiento con separación origina la formación de oquedades 
generalmente rellenadas al mismo tiempo que se forman, por cristalización 
de minerales que pueden ser o no fibrosos (cuarzo, calcita). El alargamien- 
to de las fibras minerales (fm, figura 5.6b) indica la dirección del desplaza- 
miento u de los bloques. Directamente se deducen las componentes cizallantes 
(C), normales, el alargamiento (E) y el movimiento de la falla. 

* El deslizamiento con aproximación se produce por una interpenetración 

de los bloques, efectuada por presión-disolución y localizada en las superfi- 
cies en contacto. De esta manera, se forman unos marcadores del tipo de las 
estilolitas que se llaman estrías estilolíticas (estil., figura 5.6c). La oblicuidad 
de los huecos estilolíticos indica la dirección del desplazamiento u de los 
bloques, a partir del cual se deducen los componentes del cizallamiento (C) y 
la normal de reducción (R) en la falla. Las estrías estilolíticas y las 
cristalizaciones minerales fibrosas resultan de lentos desplazamientos, pro- 
bablemente asísmicos, controlados por el fenómeno de disolución. 
cristalización (ver capítulo 7). 
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5.6. Esquema de los desplazamientos de dos bloques separados por un plano de falla: (a) 
simple deslizamiento; (b) deslizamiento con separación (E); (c) deslizamiento con acercamien- 
to (R). Lo: anchura inicial, Lf. anchura final. 


Los marcadores del deslizamiento (por ejemplo, ver Petit, 1987) se dis- 
ponen en el espejo de falla de una manera paralela (estriaciones en general) o 
bien, perpendicularmer*> +! vector de deslizamiento de los bloques rocosos. 
| Entre las estruciuras paralelas al desplazamiento se distinguen, por 
una parte, las rayaduras (r) y las estrías (s) (figura 5.7a) finas y cortas; por 
otra parte, las ranuras (ra) y las acanaladuras (ca), más marcadas y más 
largas (figura 5.7b). Su diferencia de tamaño indica, dentro de cierto límite, la 
diferencia de amplitud del desplazamiento aun cuando la longitud sólo repre- 
"senta un valor mínimo del mismo. El espejo de falla se forma por destrucción 
“localizada de los relieves que presentan un obstáculo a los desplazamientos; 
por otra parte, en la zona de deslizamiento se acumulan los productos de la 

disgregación de la roca cuyos fragmentos más resistentes, desde el punto de 
vista mecánico, producen diversas estriaciones en la superficie de la falla. El 
sentido de desplazamiento se determina con certeza cuando se presentan las 
estrías acompañadas por las trazas de bloqueo de los fragmentos duros (bl., 
figura 5.7a) o asociadas a un arrastre que resulta de la abrasión asimétrica de 
un relieve (t., figura 5.7a). 

Entre las estructuras más frecuentes, perpendiculares al desplazamien- 
to, se encuentran escalones con cristalizaciones minerales a cubierto (c, 
figura 5.7c) y los escalones de disolución por presión (est., figura 5.7d). A 
“menudo, las cristalizaciones se presentan fibrosas (fib) en primer lugar y 
automorfas posteriormente (aut., figura 5.7c) en el movimiento. Las estrías 
estilolíticas (est., figura 5.7d) se presentan de frente al movimiento que origi- 
“na la presión-disolución. Asimismo se forman unas semigrietas de tensión 
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planas (fp, figura 5.7e) o curvas (fc., figura 5.7f) asociadas al espejo de falla, 
las cuales son buenos marcadores, fáciles de interpretar. También es el caso 
de microcizallamientos de tipo Riedel (R., figura 5.7g) que, en general, se 
observan en las fallas en las cuales se produce un desplazamiento D > 10 cm. 
Para cortos desplazamientos D < 1 cm, los marcadores más característicos 
son superficies lisas que presentan frente al movimiento (1., figura 5.7h). 


2. Los deslizamientos superpuestos 


Los desplazamientos “instantáneos” en los planos de falla que se producen 
en el momento de un sismo son del orden de centímetros a metros, y las 
estriaciones observadas en los espejos son de centímetros a un máximo de 
varios metros de largo. No obstante, el salto total de una falla mayor puede 
alcanzar, en ocasiones, varios kilómetros. Sin embargo, no existe una contra- 
dicción fundamental. En efecto, cuando una falla presenta un salto importan- 
te, cada estría observada en el plano de falla sólo representa la traza de un 
pequeño incremento del desplazamiento que puede ser sísmico o asísmico, o 
bien puede representar una parte de tal incremento. La suma de los incre- 
mentos representa el desplazamiento total. En una primera aproximación, el 
vector de deslizamiento S y por tanto los marcadores de deslizamiento en un 
espejo de falla prácticamente guarda la misma orientación tanto como el tipo 
de esfuerzo regional guarda, más o menos, la misma orientación y la misma 
relación de forma R. Si el tipo de esfuerzo regional cambia, la cinemática de 
la falla también se modifica; se forman nuevas estrías que registran el nuevo 
desplazamiento, y entonces, se superponen de manera oblicua a las estrías 
anteriormente formadas. 

Las figuras geométricas formadas por superposición de estrías que se 
observan normalmente en los planos de falla indican a menudo (pero no siem- 
pre) los cambios sucesivos de los tipos de esfuerzos regionales y permiten 
establecer la cronología relativa. 


3. Investigación del tipo de esfuerzo responsable 
del deslizamiento en una población de fallas 
en medios rocosos fracturados 


El modelo de Anderson (figura 4.13) por lo general no es aplicable a los 


; EN 5,7. Principales indicadores del movimiento (tectoglifos) en los espejos de la falla. 
problemas de fracturas preexistentes; deben utilizarse otros métodos. 
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2,1, El método numérico. El principio del método de inversión numérica de 
Churey-Brunier (1974) se basa en las propiedades del deslizamiento en un 
plano de falla preexistente, expuestas en el $ 111.2. Es necesario encontrar 
Min tensor de esfuerzos desviadores T, de tal manera que el esfuerzo tangencial 
teórico 1, que permite calcular en una falla normal v, por medio de las rela- 
elones [(1 ) y (2), $ 11.2], sea el más cercano posible a la estría S, medida en 
la falla. Esto debe ser verdad para el conjunto de fallas analizadas, y por 
tanto, la suma de desvíos (1, , S,) entre las estrías teóricas T, previstas para 
el cálculo, y las estrías reales S, medidas, deben ser lo más pequeñas posible 
(figura 5.8a). El cálculo conduce a buscar el desviador T, que disminuye una 
función de tal manera que, por ejemplo: 


F = DH, cos*(t,, S,) 


donde k es el número de cada una de las fallas y N la cantidad de fallas. Para 
cada falla, la desviación ( 1,., S,) debe tender a 0; cos? (1,., S,) debe tender a 
| y por tanto, la función F que es la suma de los cos? (1, S,) debe tender 
1 N, Como existen 4 parámetros que deben determinarse (ver $ 111.2) para 
resolver este problema, es necesario tener un mínimo de 4 fallas estriadas 
independientes (ver E. Carey, 1979). De hecho, se llega a resultados óptimos 
con 10 o 20 datos para eliminar aquellos que, tal vez, sean de mala calidad. 
Actualmente, numerosos programas basados en algoritmos diferentes permi- 
ten calcular en computadora el desviador T, buscado, es decir, las direcciones 
principales de esfuerzo y la relación de forma R del desviador. 

El cálculó anterior supone un modelo mecánico simple; se supone: 1) 
que en el cuerpo rocoso analizado, el evento tectónico responsable del movi- 
miento de las fallas se caracteriza por un tensor medio de esfuerzo homogé- 
neo; 2) que el material tiene propiedades físicas homogéneas e isótropas y 
que el deslizamiento S en el plano de falla se produce en la dirección y el 
sentido del esfuerzo tangencial 1, resultante en el plano de falla; 3) que no 
hay deformación continua de los bloques separados por fallas, ni rotación de 
los planos de falla durante la deformación, y que los deslizamientos en los 
planos de falla son independientes y pequeños en relación con las dimensio- 
nes de la falla. Si estas condiciones no son cumplidas con una aproximación 
satisfactoria, el cálculo no conduce a una solución de buena calidad. Asimismo, 
con modelos más complejos se puede interpretar la interacción de los bloques 
que resultan de deslizamientos no independientes y conducen a una deforma- 
ción localmente no homogénea (ver Mercier y Carey Gailhardis, 1989). 
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Es necesario insistir en que estos métodos numéricos sólo son aplica- 


bles si las condiciones del método mecánico son las mismas. En particular, 


se aplican a las poblaciones de fallas estriadas que resultan de un mismo tipo 


“de esfuerzos. En caso de varias fases tectónicas (varios tipos de esfuerzo), es 


necesario separar en el campo las diferentes familias de estrías superpuestas. 
En general, se puede decir que un análisis geológico detallado de los lugares 
debe precisar con claridad las medidas. Además, las pruebas numéricas per- 
miten estimar la confiabilidad de la solución numérica obtenida, por ejemplo, 
al calcular la diferencia (S, 1 ) entre la estría S medida en la falla y la estría 
teórica (1 ) prevista por el modelo calculado (ver el histograma de la figura 


5.8b). 


Falla 
de desviación 


(r, S) 


R = (0'2 -0'1)(0'3 —o'1) 


5.8. Método numérico para la determinación del estado de esfuerzo a partir de una familia de 
planos de falla estriados (Carey y Brunier, 1974, C.R. Ac. Sci. París, D279,891): (a) desvia- 
ción entre la estría observada S y la estría t prevista por el cálculo. (b) Direcciones de esfuer- 
zos (0, 9,, 0,) calculados para las fallas activas del sismo de Tesalonica (1978). El histograma 
proporciona el valor absoluto de la desviación para cada falla (t, s). Representación de las 
fallas en el estereograma de Wiilff (hemisferio inferior); las flechas en las fallas indican la 
posición de las estrías. (Mercier el al., 1983, Tectonics, 2, 577). 


3.2. Los métodos gráficos 


a) El método del diedro agudo. Este método (Arthaud y Choukroune, 1972) 
resulta de una adaptación del modelo de Anderson (figura 4.13) para los 
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casos de fallas preexistentes con la condición de que éstas se limiten a dos 
familias de la misma naturaleza (todas normales o inversas o de rumbo), 
cuyos deslizamientos son producidos por un mismo tipo de esfuerzo. Por 
medio de una proyección estereográfica (figura 5.9b), se limita al dominio 
del espacio donde se sitúan los ejes principales o, y o,. Por ejemplo, para 
un sistema de fallas de rumbo (figura 5.9a), el eje del esfuerzo principal 
máximo o, se sitúa en el diedro agudo limitado por los planos de fallas dextral 
y siniestral con la orientación más cercana (figura 5.9b), el eje o, se encuen- 
tra en el dominio de la intersección de los planos de falla, y el eje o, se halla 
en la parte del diedro obtuso reducida por construcción sobre el principio de 
perpendicularidad de los 3 ejes principales de esfuerzo (dominio limitado 
por las zonas punteadas en la figura 5.9b). 


b) El método del diedro recto. Este método (O. Pegoraro, 1972) se apli- 
ca a poblaciones de fallas congéneres, de naturaleza diferente (por ejemplo, 
fallas normales, normales-de rumbo y de rumbo) que generalmente son las 
mismas que se presentan en la naturaleza. Ante todo, es necesario construir 
para cada plano de falla (F), el plano auxiliar (PA) perpendicular a la falla y 
a la estría (S,) (figura 5.10a). Estos dos planos separan 4 diedros rectos: dos 
opuestos por el vértice se encuentran en compresión, los otros dos en tensión. 
La diferenciación de los diedros rectos en compresión y en tensión se hace 


Diedro agudo (DA) 
en compresión (—> O 1) 
A 


O Planos de movimiento (Ma y Mb) 'O) Lugar de intersección 
del diedro agudo (DA) 
y los planos de movimiento 


5.9, Método gráfico del diedro agudo (Arthaud y Choukroune, 1972, Rev. Inst. Franc. Pétrole, 
27(5)). SA y SB: estrías en los planos de fallas A y B; TA y TB: polos de los planos de fallas 
A y B (misma proyección estereográfica que para la figura 5,8). 
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con base en la cinemática de la falla definida por la estría. Se demuestra (Me 
Kenzie, 1967) que para un deslizamiento en un plano de fractura preexisten- 
te, los ejes o, y o, se sitúan en cualquier parte de los diedros rectos en com- 
presión y en tensión respectivamente (figura 5.10b). Por tanto, esto es muy 
diferente de la ruptura de un medio homogéneo e isótropo no fracturado para 
el cual, los ejes o, y o, se encuentran en los planos bisectores agudos y 
obtusos respectivamente, limitados por los planos de las fallas conjugadas. 
Para varias fallas, la superposición de los diedros en compresión o en 
tensión limita una zona común del espacio en compresión o en tensión (ver 
figura 5.10c, para dos fallas F, y F,). Si existe un tensor único que indica el 
movimiento en la población de fallas, el eje o, se encuentra en la zona común 
en compresión y el ejeo, en la zona común en tensión. Este método piede 
utilizarse también para determinar los ejes o, y 03, que indican la cinemática 


Plan auxiliar (PA) 


Falla (F) 


5.10. Método de los diedros rectos (Pegoraro, 1972, Tesis, Montpellier). Mismos símbolos y 
misma proyección estereográfica que en la figura 5,9. La figura d muestra una intersección 
de los diedros en tensión realizada por computadora. La zona con 100% de datos contiene O, 
la zona con 0% (es decir, 100% de diedros en compresión) contiene 0, . 


100 Deformación por ruptura de los medios rocosos discontinuos 


de las fallas sísmicas mostrada por un conjunto de mecanismos en el foco de 
los sismos. Los diedros rectos son los que están limitados por los planos 
nodales, los cuales contienen los ejes de presión (P) y de tensión (T). 

La condición necesaria para el uso de este método es que las zonas en 
compresión y en tensión sean comunes a todos los diedros en compresión y 
en tensión respectivamente (figura 5.10d). Si no se satisface esta condición, 
es debido a que no en todos los movimientos las fallas resultan de un mismo 
tipo de esfuerzos; en tal caso, el método de los diedros rectos puede dar un 
resultado sin algún significado geológico. En general, una solución obtenida 
gráficamente siempre es dudosa en la medida en que no se puede comprobar 
su fiabilidad en forma gráfica. En el mejor de los casos, los métodos gráficos 
permiten definir las porciones de espacio, más o menos extensas, en las cua- 
les se localizan los ejes principales de los esfuerzos; sin embargo, no permiten 
definir la relación R de los esfuerzos. 


4. Observaciones sobre la cinemática de las fallas 
de rumbo y el régimen tectónico asociado 


Las fallas de rumbo solamente indican con seguridad un régimen tectónico 
de deslizamiento de rumbo (0, vertical) si resultan de la ruptura en un medio 
rocoso continuo (ver figura 4.13c). Pero si el medio rocoso se encuentra 
prefracturado, las fallas de rumbo pueden aparecer tanto en un régimen 
tectónico de deslizamiento de rumbo (o, vertical) como compresivo (o, ver- 
tical) o de extensión (o, vertical). Por ejemplo, la figura 5.8b muestra muy 
bien unas fallas con movimiento de rumbo dextral normal (falla Núm. 49) y 
de rumbo siniestral normal (fallas Núm. 28 y 30) en un régimen de tensión. 
Esto demuestra bien que la cinemática de una sola falla no permite definir un 
régimen tectónico; éste sólo puede ser determinado por el análisis de un con- 
junto de fallas. En particular, es erróneo confundir falla de rumbo y régimen 
tectónico de movimiento de rumbo (o deslizamiento). 


5. Estimación del desplazamiento en las fallas: 
salto real y saltos aparentes 


El salto de una falla expresa el desplazamiento relativo de los dos bloques 
que separa. Este bloque se mide a partir del desfasamiento de marcas prima- 
rias planares (juntas de estratificación, marcas litológicas o cronoestratigrá- 
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ficas, filones magmáticos...) o lineales. Según las condiciones del desplaza- 
miento con relación a las condiciones de observación (observación en el cor- 
te vertical, horizontal u oblicuo), el investigador puede medir ya sea el salto 
real o bien, un salto aparente. Para una falla con un deslizamiento oblicuo, el 
vector de deslizamiento S que reúne los dos puntos A y A” inicialmente con- 
tiguos proporciona el salto real (RVR) de la falla que se descompone 
vectorialmente (figura 5.11): 


+ enel plano de la falla, en un corrimiento (RD), horizontal, paralelo a 
la dirección de la falla y un desplazamiento (RP) orientado según la 
línea de pendiente del plano de falla. 

+ enel plano vertical, el desplazamiento sobre el plano de falla pue- 
de descomponerse en el salto vertical (RV) y un desplazamiento 
transversal (RT). 


En el plano vertical que contiene al vector-deslizamiento, éste también 
puede descomponerse en un movimiento horizontal (RH) y un salto vertical 
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El desplazamiento horizontal (RD) manifiesta el desplazamiento de rum- 
bo de la falla, el movimiento transversal (RT) expresa la separación o acor- 
tamiento horizontal perpendiculares a la dirección de la falla, y el salto vertical 


h 


11. Salto real y saltos aparentes en una falla oblicua. 
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(RV) se refiere al desnivel. El desplazamiento horizontal (RH) expresa la 
separación o el acortamiento horizontal real. 

Por tanto, para conocer el desplazamiento real (RVR, figura 5.11) es 
necesario ya sea observar el deslizamiento real o bien, reconstruirlo a partir 
de la medida de sus componentes. La estimación del desplazamiento en una 
falla supone el mejor conocimiento posible de su geometría en la superficie y 
en profundidad, así como la geometría de las marcas desplazadas. Actual- 
mente, las técnicas de simulación sísmica proporcionan una geometría lo sufi- 
cientemente precisa de fallas y de marcadores indir adores para medir el salto 
vertical. Los datos de perforación pueden aportar precisiones complementa- 
rias. Sin embargo, el efecto de la erosión en los bloques levantados puede 
producir un error en la estimación del salto vertical (RV); tal efecto debe 
tomarse en consideración por medio de un análisis morfológico detallado cuyo 
objetivo es reconstruir, lo mejor posible, la altura inicial de la escarpa de falla. 
El aporte de las técnicas de la fotointerpretación y de la teledetección (simu- 
lación SPOT) son de gran interés para la estimación del desplazamiento hori- 
zontal o desplazamiento de rumbo (RD), en particular para las fallas de rumbo 
activas. 

Estas técnicas permiten estimar un desplazamiento acabado (entre el 
estado inicial y el estado final). Por sí mismas, no permiten reconstruir la 
historia del desplazamiento. En efecto, existe buen número de casos en donde 
fallas de gran dimensión, con saltos importantes y de larga actividad, han 
tenido cambios significativos de su cinemática en el transcurso de su historia. 
Así, se tiene conocimiento de fallas normales transformadas en fallas inver- 
sas o inversamente (ver capítulo 6). Por consecuencia, es necesario precisar 
las cinemáticas sucesivas de la falla, los periodos durante los cuales cada una 
de ellas estuvo en actividad. Además, se deben tomar en cuenta la geometría 
y los corrimientos de los indicadores para calcular los desplazamientos suce- 
sivos cuya suma es el desplazamiento total, terminado, de la falla. 


V. CRECIMIENTO DE LAS FALLAS, TERMINACIÓN 
DE LAS FALLAS Y ZONAS DEFORMANTES 


Las extremidades de las fisuras y de las fallas pueden encontrarse en dos 
situaciones diferentes: en el primer caso, no existe ninguna otra fractura en la 
cercanía de la terminación de la fractura; en el segundo caso, las extremida- 
des de dos fracturas son cercanas (con una distancia inferior a menos de la 
mitad de su longitud) y en ocasiones, presentan una zona de recubrimiento, de 
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deformación. Estas dos situaciones son inestables cuando se aplica un esfuer- 
20 tectónico a un medio rocoso fracturado, ya que las fracturas se propagan. 


8.1. Zonas deformantes. La zona deformante es derecha (figura 5.12) cuando 
l observador, parado, mira en dirección de la falla y ve a la falla siguiente 
tuada a su derecha; si ésta se encuentra a su izquierda, la zona deformante 
s llama izquierda. Las simulaciones analógicas y numéricas (Segall y Pollard, 
980) muestran que los puentes de materia que ligan los dos planos de frac- 
a ocupan un lugar privilegiado de concentración de esfuerzos (figuras 5. 12a, 


es o3R 
A Falla 


Efes 


Zona deformante derecha 


Cizallamientos f¿k Dominio en extensión 
a e 
conjugados (b2) 


» e 


2, Estado de esfuerzos y deformación inducidos en las zonas deformantes por compresión 
ñ ¿D,) y por extensión (a,, b,) (según Segall y Pollard, 1980, J. Geophys. Res., 85, 4337). 
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y a,) y la manera en que evolucionan. Según la orientación de los esfuerzos 
regionales(5,k y 03) con relación a la zona deformante (deformante dere- 
cha o izquierda), se desarrollan los campos de esfuerzos locales (0, y y, ), 
que son perturbaciones que determinan, desde el punto de vista de la defor- 
mación, dos tipos de zonas deformantes: las zonas deformantes compresivas 
(figura 5.12a,) y las zonas deformantes extensivas (figura 5. 12a,). Se forman 
nuevas estructuras por fracturamiento con una compresión dominante (lla- 
mada también trans-presivas; CL, figura 5.12b,) y una tensión dominante 
(llamadas trans-tensivas, TL, figura 5.12b,), respectivamente. Éstas enlazan 
las fracturas mayores iniciales por medio de un sistema de fracturas secunda- 
rías. Como resultado se tiene un volumen rocoso fracturado, localmente im- 
portante, con respecto al que corresponde al sistema general. 

Las zonas deformantes compresivas y extensivas pueden coexistir en 
una misma zona de fracturamiento; son más conocidas en los sistemas de 
fallamiento de rumbo (figura 5.13a); sin embargo, se les encuentra igualmente 
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5.13. Zonas deformantes por compresión (+) y por tensión (-) en un sistema de fallas de 
rumbo (a), inversas (b) y normales (c). 
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en los sistemas de compresión (fallas inversas, cabalgaduras, figura 5.13b) y 
de tensión (fallas normales, figura 5.13c). Las zonas deformantes tienen 
implicaciones importantes en el dominio de la geología minera (por ejemplo, 
zonas deformantes extensivas mineralizadas con óxidos de uranio en los gra- 
nitos) e igualmente son importantes para el control de la actividad sísmica en 
las fallas activas. 


5.2. Las terminaciones de fallas. En el momento de la formación de fracturas 
se produce una liberación de energía mecánica (elástica, cohesión, plástica) 
sobre las superficies de las fracturas; tal liberación conduce a una interrup- 
ción de la propagación de las propias fracturas. En las extremidades de las 
fallas se producen diversos procesos tectónicos que, como consecuencia, pro- 
vocan el amortiguamiento del movimiento. Así, se crean estructuras de ex- 
tensión [(), figura 5.14] o en compresión [(+), figura 5.14] en la terminación 
de las fallas, acompañadas de ramificaciones de accidentes: colas de caballo 
y bifurcaciones, (figuras 5.14a y c), fisuras en “echelón” (figuras 5.14b y c); 
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5,14, Final de las fracturas. (a y b) según Granier (1985, Tectonics, 4(7), 721). (c) Segall y 
 Pollard (1983), (d) Rispoli (198, Tesis, Montpellier, 74 p.), (e y f) Petit y Barquins. (1987, C. 


R. Ac. SCI. París 305, IL, 55) y Petit (1987), Tesis, Montpellier). 
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prictas de tensión y estilolitas (figuras 5.14d y f) sobre las cuales, el movi- 
miento principal de traslación de las fallas se transforma, absorbido por la 
deformación continua de la materia, o dispersado en numerosos accidentes 
secundarios con desplazamientos de poca importancia. 

En el capítulo siguiente se ejemplifican los diversos mecanismos de de- 
formación en las zonas de falla. 


Capítulo 6 


TECTÓNICA DE RUPTURA A ESCALA REGIONAL 
Sistemas de fallas 


Los niveles superficiales de la corteza terrestre (figura 3.14) se deforman con 
más frecuencia por fracturamiento: es el dominio de la tectónica de ruptura. 
En esencia, las estructuras formadas a escala regional están constituidas por 
agrupamientos de fallas cuya cinemática depende de su geometría y del régi- 
men tectónico, es decir, por extensión, por deslizamiento o por reducción (fi- 
gura 1.2), en el cual se forman o se reactivan. 


L TECTÓNICA DE EXTENSIÓN: GRABENS, RIFTS 
Y CUENCAS DE EXTENSIÓN 


El presente estudio se inicia con la descripción de una fosa tectónica simple. 


1. Los grabens: un ejemplo, la fosa de Alés. 


La fosa de Alés es una depresión topográfica con 50 km de largo y 5 a 6 km 
de ancho, situada en la falla de las Cevenas al norte del Languedoc (figuras 
6.1a y 6.2a). Está limitada, al oeste por una falla con dirección NE-SO con 
pendiente a 45" hacia el este y, al este, por una falla de igual dirección pero 
con pendiente al oeste. Se encuentra rellena de 1000 a 1500 metros de depó- 
sitos continentales, de edad Eoceno superior-Oligoceno que sólo se pudieron 
acumular por el hundimiento del techo de ambas fallas (figura 6.1b); por tan- 
to, estas fallas son normales. La fosa que limitan se llama graben (del alemán 
graben = fosa) y el bloque topográficamente elevado, situado entre dos fallas 
normales con pendientes divergentes (figura 6.1c) se denomina horst (del 
alemán horst = nido de águila). 

Un graben puede ser simétrico (figura 6.1c) o asimétrico (figura 6.1b). 
La fosa de Alés es un graben asimétrico: la falla limítrofe occidental muestra 
un salto vertical (1200 m) mucho más importante que el de la falla oriental 
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(500 m); por tanto, esta última aparece como una falla antitética (ver figura 
4,204) de la falla mayor. Las capas del relleno sedimentario del graben se 
encuentran inclinadas en abanico hacia la falla limítrofe mayor: su pendiente 
humenta con la profundidad, lo que indica un basculamiento progresivo del 
techo de la falla durante la sedimentación. Finalmente, a lo largo de la falla 
mayor se acumularon depósitos detríticos gruesos (brechas y olistolitos) que 
provienen de la erosión y del escarpe de falla, y que dan fe de la actividad de 
ésta durante la sedimentación (figuras 6.1a, b). 
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6.1. (a) Esquema estructural del graben de Alés (ver localización figura 6.17). Las flechas 
blancas indican el transporte de olistolitos; (b) Sección esquemática del graben de Alés; (c) 
esquema de grabens y de horsts simétricos. 
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Los grabens y horsts se forman por el alargamiento (extensión) hori- 
zontal de la corteza terrestre (figura 1.2). A menudo se encuentran asociados 
para formar los rifts donde la extensión está localizada y en grandes cuencas 
del tipo “Basin and Range” donde la extensión es difusa. 


2. Los rifts 


2.1. Los rifis intracontinentales: un ejemplo, el rift de Europa Occidental 
a) Situación regional. El rift (en inglés rifi = rasgón) de Europa Occidental 
comporta numerosos grabens (figura 6.2a) de los cuales, el graben de Alés se 
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6.2. Esquema estructural del graben del Rin; círculos negros: epicentros de los sismos de 
1976-1982 (según Ahorner et al., 1983, en Fuchs et al. Eds., Plateau Uplift, Spinger-Verlag, 
198-221) (a) Esquema inferior-punteado: depósitos oligocénicos; círculos: volcanes; trazos 
horizontales: relieves ligados al rift de Europa occidental (según Mattauer, 1973, Herman, 
París, 493 p.). (b) Esquema superior-direcciones de tensión (0,) y de compresión (c,) del 
Eoceno superior al Actual (según Villemin y Bergerat, 1987, Bull. Soc. Géol. France (8). 3, 
245-255; Larroque y Ansart, 1985, Bull. Soc. Géol. France (8), 1, 837-847, adaptado. 
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extiende por más de 1500 km desde el Golfo de Lion al Mar del Norte; en la 
región de Auverge y en la renana se presenta un vulcanismo asociado, actual- 
mente inactivo. Se examinará con más detalle el graben del Rin situado en la 
parte central del rift (figura 6.2b); se presenta como una depresión de 300 km 
de largo, de 30 a 40 km de ancho y de 100 a 200 m de altura media, dominada 
en su parte meridional por las alturas (1000 a 1500 m) de los Vosgos y de la 
Selva negra que forman lo que se llama los bordes del rift. En el norte, los 
bordes son poco importantes (altura = 500 m). En el graben se ubican dos 
volcanes de edad esencialmente miocénica: el Vogelsberg y el Kaiser Stuhl 
(figura 6.2b). 


bh) La estructura del graben renano 

* Laestructura superficial del graben. El graben se encuentra limitado al 
este y al oeste por sendas zonas de fallas (figura 6.2b) con una dirección 
media N 20" y una pendiente cercana a los 75" (figura 6.3) en las cuales 
los saltos verticales pueden alcanzar hasta los 1800 m. Asimismo, el 
relleno sedimentario terciario se presenta afectado por fallas de la mis- 
ma dirección cuyos saltos verticales son más pequeños (< 500 m); no 
obstante, el relleno sedimentario puede alcanzar hasta 3500 m de espe- 
sor pero con fuertes variaciones longitudinales (3500 a 1000 m); en una 
sección transversal, el máximo espesor de los depósitos (el depósito 
central) está desfasado hacia una de las fallas de los bordes (hacia la 
falla oriental en la figura 6.3). Esta serie terciaria reposa sobre la super- 
ficie peneplana de las formaciones jurásicas allanadas; comenzó a depo- 
sitarse en el Eoceno tardío (= 40 Ma) y la subsidencia se estableció en el 
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6.3, Sección geológica esquemática del graben del Rin al nivel de Estrasburgo. 1: basamento, 
2:Mesozoico, 3: Oligoceno inferior, 4: Oligoceno medio, 5: Oligoceno superior, 6: Plioceno- 
Cuaternario, (a): bordes del graben, (b): zonas de campos de fracturas (según Sittler,1974, en 
J. Debelmas, Geologie de la France, Doin, París). 
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Oligoceno (entre 34 y 37 Ma) con el depósito de capas salinas marinas 
(1700 m de espesor). El mar se retiró hace aproximadamente 27 Ma y 
fue remplazado por grandes lagos subsidentes hasta el fin del Oligoceno. 
En el transcurso del Mioceno ocurrió un levantamiento, seguido por la 
erosión en la parte sur del graben y los aluviones plioceno-cuaternarios 
(250 m máximo de espesor) cubrieron, discordantemente, los depósitos 
oligocenos. Por el contrario, en la parte septentrional del graben, la 
subsidencia y la sedimentación continuaron, sin interrupción desde el 
Oligoceno hasta el reciente. 


* La estructura profunda del graben. Durante el desarrollo del progra- 


ma franco-alemán ECORS-DEKORP se obtuvo un perfil sísmico de re- 
flexión profunda donde se muestra (figura 6.4) que la falla limítrofe 
occidental está formada, en realidad, por una zona de fallas lístricas (es 
decir, en forma de cuchara) que atraviesa toda la corteza. En la corteza 
superior frágil se encuentra una falla con fuerte pendiente (45 a 55%) 
conectada a una zona de cizallamiento simple dúctil difuso con pen- 
diente débil (25) en la corteza inferior. La Moho está desfasada verti- 
calmente, alrededor de 2 km con el aumento de la profundidad de esta 
falla mayor lístrica. A escala cortical, este perfil muestra que el graben 
es fuertemente asimétrico. En la parte septentrional del graben, es la 
zona de fallas orientales que corresponde a la falla limítrofe mayor lo que 
está en concordancia con la posición del depósito central desfasado ha- 
cia esta falla limítrofe (figura 6.3). 
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6.4. Sección esquemática a la escala cortical del sur del graben del Rin (en paralelo de Selestat) 
según el perfil sísmico de reflexión del programa ECORS-DEKORP (según Brun ef al., 
1991, Geology, en prensa). La escala vertical es por segundos del trayecto de ida y vuelta de 
las ondas (T. d. s., 10s corresponden alrededor de 30 km de espesor) 1: Plio-Cuaternario, 2: 
Eoceno superior-Oligoceno. 
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Desde hace tiempo, un perfil de refracción sísmica (figura 6.5) mostró 
un adelgazamiento cortical: bajo el graben, la Moho se encuentra a una pro- 
fundidad mínima de 24 km, en su parte meridional. Además, este perfil mostró 
la presencia de un manto anormal, donde la velocidad de las ondas P es ate- 
nuada, lo que se interpreta como una elevación de la astenosfera bajo el gra- 
ben y por tanto, como la prueba de un adelgazamiento de la litosfera. 
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6.5. Sección esquemática del sur del graben del Rin según un perfil de sísmica de refracción 
(simplificado según Mueller et al., 1974, Technophysics, 20, 381-391). Las velocidades in- 
dicadas en km/seg son las que pertenecen a las ondas P. 1: capa superior; 2: capa cortical 
inferior; 3: manto anormal; 4: manto normal. 
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6.6. Imagen de las fluctuaciones de la velocidad de las ondas P en la litosfera del sur del 
graben del Rin (en paralelo de Selestat), expresadas en + o - % con relación a un modelo 
medio, lateralmente homogéneo, según un perfil del programa Litoscopio 89 (según Granet 
et al., 1990, comunicación personal). Las líneas oblicuas indican ausencia de datos. 
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Los registros de las ondas P por medio de una densa red de estaciones 
sísmicas (programa litoscopía 89) dieron imágenes de fluctuación de la veloci- 
dad de las ondas P en la litosfera renana (figura 6.6). Estas imágenes mues- 
tran efectivamente velocidades V, anormalmente lentas bajo el graben, hasta 
60 km de profundidad, que corresponden tal vez a una zona anormalmente 
caliente en la corteza y en la litosfera superior subcortical. Pero tales imáge- 
nes no muestran claramente la elevación de la astenosfera bajo el graben. 


c) La evolución tectónica del graben 

+ Las fallas normales que afectan a las formaciones salinas. En las zonas 
tabulares delimitadas por las fallas normales (figura 6.3), unas redes de 
grietas verticales cruzadas (figura 6.74) o paralelas (figura 6.7b) afectan 
a los niveles margosos frágiles. Estas grietas se encuentran rellenas de 
sal fibrosa cuya cristalización es contemporánea de la apertura. 
Estadísticamente, la dirección de las fibras indica una dirección de alar- 
gamiento X cercano al E-O que se puede comparar a la dirección 0). 
Las capas de sal dúctiles sufren una elongación plástica de tipo 
cizallamiento puro. La magnitud de la elongación final e, , estimada por 
la medida de la abertura de las grietas y el adelgazamiento de las capas 
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6.7. Red de grietas cruzadas (a) y paralelas (b) con relleno de sal fibrosa (trazos negros) en las 
zonas tabulares de la cuenca potásica de Mulhouse (según Larroque, 1987, Tesis, Montpellier). 


de sal, es cercana a 8%. La deformación de las zonas tabulares es con- 
temporánea del depósito de las capas salinas oligocenas. En la vecindad 
de las fallas que separan las zonas tabulares, la deformación alcanza 
valores de elongación más importantes, del orden de 20 a 100%. Se 


observa un comportamiento frágil de las margas y dúctil de la sal: las 
fallas se convierten en fallas de Hexión con pendientes de 35 a 450 
(figura 6.8). En su proximidad, los niveles margosos están fracturados 
por una tracción paralela a la estratificación y forma lo que se llama 
budines (a, b, figura 6.8); estos sufren rotaciones en las zonas de 
cizallamiento (c). En las zonas de fuerte pendiente, los pliegues de arras- 
tre (e) pueden formarse por flujo plástico de la sal. Las fallas de flexión 
por lo general se enlazan a un desprendimiento (f, g, figura 6.8) sobre 
una capa horizontal de sal. Estas fallas constituyen el testimonio de la 
Continuación del régimen extensivo durante todo el oligoceno. Los domos 
de sal, llamados diapiros (del griego = horadar) se elevan por diferen- 
cia de densidad y atraviesan el relleno sedimentario del graben. 


6,8, Estructuras frágiles y dúctiles ligadas a las fallas de flexión normales en la cuenca potásica 
de Mulhouse (según Larroque, 1987, Tesis, Montpellier). 


Las fallas limítrofes del graben afectan a las formaciones mesozoicas y 
resultan de la reactivación de antiguas fallas, de edad tal vez herciniana 
(fin del paleozoico); muestran varias familias de estrías cuya cronología 
se puede establecer y además, para cada una de ellas se ha podido cal- 
cular un estado de esfuerzos (figura 6.2; en cuadro superior derecho) 
que indica los deslizamientos de las fallas (ver capítulo 5, $V.3). En estas 
fallas se observan movimientos a rumbo siniestrales que resultan de un 
régimen tectónico de corrimiento (o, vertical ) con una dirección o, cer- 
cana al N-S y que se atribuyen a la compresión pirenaica N-S de pe 
eoceno superior. En efecto, estos movimientos son anteriores a los movi- 
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mientos esencialmente normales que resultaron de un régimen extensi- 
vo, con una dirección g, cercana al E-O, correlacionado con la exten- 
sión E-O, que afectó a los depósitos salinos y cuya edad bien determinada 
pertenece al Oligoceno. La evolución estructural en el Mioceno es com- 
pleja; se encuentra dominada por una compresión NO-SE. En el graben, 
el régimen tectónico actual es extensivo (o, vertical ) con una dirección 
de o, NE-SO y las fallas limítrofes tienen movimientos oblicuos: de rum- 
bo con una componente normal. Las fallas del graben aún son activas; 
actualmente, la sismicidad es pequeña (figura 6.2b). Sin embargo, un 
intenso sismo (con magnitud tal vez > 7) destruyó completamente la 
ciudad de Bále en 1356. El alargamiento transversal total final del gra- 
ben es del orden de 6 km. 


d) La formación del rift de Europa Occidental 

Para explicar la formación de los rifts cuya extensión pertenece a una zona 
estrecha (< 100 km) se ha formulado dos grandes series de hipótesis. En la 
primera (figura 6.9a), se considera que la elevación de un domo, que se cono- 
ce como diapiro, de astenosfera caliente es el fenómeno primario. Debido a 
una expansión térmica, continúa con la formación de un domo litosférico con 
un deslizamiento por gravedad de la corteza sobre sus flancos y con 1 
fracturación por extensión de su cresta. Posteriormente, el enfriamiento de. 
sistema conlleva su contracción y por tanto, una subsidencia llamada térmica 
Sin embargo, en la parte meridional del graben, la ausencia del diapiro de 
astenosfera (figura 6.6) no favorece a este modelo. 

La otra hipótesis (figura 6.9b) supone que la litosfera inicialmente se 
alarga y se fractura, eventualmente de manera asimétrica, como respuesta a 
las fuerzas horizontales en tensión aplicadas a los límites de ésta. Continúa 
con la formación del graben y su subsidencia tectónica. Este alargamiento 
litosférico, también puede estar acompañado y seguido por una elevación 
diapírica de la astenosfera (no observable en la figura 6.6), que por expan- 
sión térmica da lugar a la formación de un domo. Posteriormente, el enfria- 
miento del sistema origina su contracción y su subsidencia térmica. Se ha 
sugerido que, en el Oligoceno, las placas africana y europea se desplazan 
hacia el oeste con velocidades diferentes. Una frena a la otra de lo cual resul- 
ta una velocidad de desplazamiento relativo hacia el este de Europa Central- 
Oriental más grande que la de Europa Occidental, de donde se origina una 
tensión E-O y por tanto una ruptura con dirección N-S en la placa europea. 
Este problema no es simple pues parece claro que, en la misma época (Eoceno 
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Superior-Oligoceno Inferior), las zonas internas de los Alpes estaban ya en 
compresión y se formaban las grandes napas (ver capítulo 9). 


6,9, Esquemas de dos modelos de rifts que resultan (a) de un diapiro de la astenosfera, (b) de 
una fracturación por tensión horizontal de la litosfera. 


2,2, La ruptura continental: un ejemplo, el rift de los Afars 

EL rift de los Afars (figura 6.10) se forma hacia el oeste del rift oceánico del 
Mar Rojo y se empalma hacia el SE con el rift del Golfo de Aden que es la 
prolongación de la dorsal meso-oceánica de Carlsberg (figura 1.1). El gran 
rif continental del este africano termina en su ángulo sudoriental. 


a) La estructura del rift de los Afars. 

* Su estructura superficial. Se encuentra bordeado al este y al sur por 
fallas mayores NNO-SSE y ONO-ESE, respectivamente, que afectan a 
los escudos precámbricos etíope y somalí (figura 6.10) y a sus cobertu- 
ras sedimentarias coronadas por derrames basálticos del Eoceno- 
Mioceno. La depresión está rellena por depósitos sedimentarios marinos 
y continentales, corrientes basálticas alcalinas estratiformes y localmen- 
te, riolitas del Mioceno (= 25 Ma) al pleistoceno. El conjunto alcanza un 
espesor de 4000 a 6000 m lo cual, agregado a la diferencia de altura de 
3000 m, entre la planicie etíope y la depresión, implica un hundimiento del 
orden de 7000 a 9000 m del fondo del rift. Unas fallas normales con una 
dirección que varía de NNO-SSE a ONO-ESE, y una pendiente entre 
70? y 80”, cortan la depresión en un conjunto de horst y grabens. Algunos 
de estos grabens simétricos, que se llaman rifis axiales (figura 6.10), 
están cortados por los basaltos alcalinos (4 a 1 Ma) y rellenos de basal- 
tos transicionales recientes (< 1 Ma), de tendencia oceánica. Por este 
hecho, están considerados como los lugares de rompimiento de la corte- 
za continental y por tanto, de un principio de formación oceánica. 
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».  Laestructura profunda ha sido deducida a partir de datos gravimétricos 
y de algunos perfiles de refracción sísmica; estos estudios sugieren que 
existe un fuerte adelgazamiento cortical bajo la depresión y la existencia, 
bajo todo el rift, de un manto anormal que se puede comparar con el de 
las dorsales meso-oceánicas. Las anomalías magnéticas se muestran en 
favor de una estructura de tipo corteza oceánica bajo los rifts axiales 
(figura 6.10), lo que refuerza la hipótesis de un principio de formación 
oceánica abajo de éstos. 


b) Las estructuras tectónicas de los rifts axiales 
En particular se examinará la tectónica de los rifts axiales tomando como 
ejemplo el rift de Asal (figura 6.10); tiene alrededor de 10 km de largo con un 
valle axial cuya anchura varía de 2 a 5 km. Este valle contiene grietas abier- 
tas (figura 6.11a), llamadas gjas de algunas decenas a varias centenas de 
metros de largo y de 10 m de ancho; estas grietas se cierran a profundidad 
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6.10. Mapa estructural simplificado del rift de los Afars. (1) basamentos continentales y su 
cubierta (2) volcanismo posterior a 5Ma (3) rifts axiales cuaternarios, (4) fallas normales, (5) 
rifts oceánicos con isócronas (en 10% años) según las anomalías magnéticas (modificado se- 
gún Le Dain et al., 1980, Bull. Soc. Géol. France (7), 22, 817-830). 
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(figura 6.11c). El valle axial se encuentra bordeado por fallas exclusivamen-» 
le normales, a menudo asociadas a fallas antitéticas (figura 6.11b). Estas 
estructuras son activas: en noviembre de 1978 apareció un volcán nuevo en el 
valle axial, se formaron nuevas fisuras y las fallas normales fueron reactivadas; 
la suma de estos desplazamientos corresponde a una apertura “instantánea” 
de 2 m del rift. Su velocidad media de apertura es del orden de 1.5 cm/año, su 
velocidad de subsidencia durante los últimos 35,000 años, del orden de 0.8 cm 
/año en tanto que la velocidad de relleno por los derrames volcánicos es infe- 
rior a 0.1 cm/año, lo que explica la formación de un valle axial (Stein y cols., 
1991). 

¿Cómo se forman estas estructuras? En las rocas volcánicas jóvenes 
(< 5000 años) y elásticas del valle axial, el estado de esfuerzos que resulta 
únicamente de la presión litostática es de revolución alrededor del eje 
vertical 01 (ver figura 4.15 y capítulo 4, $V-1.3.) y el valor de 
o, = pgh [v/(1 — v)] + 07, donde o. es el esfuerzo tectónico en tensión 
que puede variar con la profundidad. La dirección o,, perpendicular a las 
grietas abiertas, es casi de N 40". Si se supone un gradiente de esfuerzo verti- 
cal debido al peso de las rocas (densidad = 3) igual a 3.10* Pa/m y una roca 
débilmente viscosa-elástica [v/(1 — v) = 0.6], a partir de la teoría de Griffith 
(capítulo 4) se puede calcular el valor del esfuerzo o, necesaria para que las 
grietas se propaguen a una profundidad determinada (Cornet, 1980); el valor 
de 6, es de 2.8 M Pa para una profundidad de 150 m. Sin embargo, se sabe 
que a partir de cierta presión hidrostática, la deformación por ruptura no origi- 
na grietas sino deslizamiento en planos de fallas (ver figura 4.4). Si se utiliza el 
criterio de Coulomb-Navier [(1), capítulo 4], con una cohesión en la superficie 
C¿= 1 MPa, y si se supone que la presión normal o, sobre las fracturas es la 
presión efectiva de un medio saturado de agua [(4), capítulo 4], se puede 
calcular el valor de o, a partir del cual se va a producir un deslizamiento en 
planos de falla preexistentes y que forman un ángulo f con el eje c, compren- 
dido entre 45" y 15 (ver figura 5.5). Este valor límite de o. es cercano a 1.8 
MPa, más pequeño que el valor necesario para propagar una grieta hasta 150 
m de profundidad. Por tanto, las grietas abiertas (figura 6.11a) sólo se forman 
entre los 50 y 100 primeros metros bajo la superficie y, más profundamente, 
los deslizamientos deben producirse en fallas preexistentes (figura 6.11d). 

Como el gradiente geotérmico es elevado cuando la profundidad au- 
menta, del orden de 90 a 100 *C/km, la deformación debe volverse cada vez 
más dúctil y el estado de esfuerzo inducido por la presión litostática debe 
tender hacia un estado de tipo hidrostático. Probablemente, cuando la pro- 
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idad aumenta, la deformación, en primer lugar, es por fallas frágiles ed 
tiles, posteriormente por fallas dúctiles (figura d: 11e) y finalmente, m3 
os 4 km de profundidad por un alargamiento dúctil (figura 6.11f) en la di- 
ión o,sin ruptura, con un aplastamiento perpendicular a O. Por po: 
, en la cámara magmática, probablemente situada a 7-8 km bajo el ri 
e Asal, la presión del magma (Pm) sobre las paredes puede volverse supe- 
a O, y provocar la ruptura de la pared de la cámara por pias 
ulica [ver $ TI1-4.2, capítulo 4]. Una fisura rellena de magma ( igura 
11g) se propaga hacia arriba, perpendicularmente a la trayectoria pm 
medio rocoso es homogéneo e isótropo; la fisura atraviesa la ma plástica 
envuelve la cámara magmática y alcanza el medio rocoso elástico fractu- 
o. La presión del magma puede ser suficiente para abrir las fracturas ex1s- 


tes e incluso, para hacer brotar el magma en la superficie, como sucedió 


noviembre de 1978. 
En los rifts axiales de tipo oceánico, 
1 érmico elevad 
trolada por el gradiente geotérmico € 
Amara magmática. El aumento de temperatura ablanda al material y 
nscribe la deformación; la producción de magma favorece la ruptura por 
turamiento hidráulico. Por otra parte, la extensión se lleva a cabo con 
ento de volumen debido a los aportes magmáticos. 


la deformación está fuertemente 
o y por la presencia de una 


Valle axial 


Saud .n>=0 
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611 Estructuras tectónicas de los rifts axiales (modificado según Mattauer, 1980, Bull. Soc. 
“Géol. France (7), 22, 975-984). 
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-£) La formación del rift de los Afars 
Al parecer, antes de 13-15 Ma los rifts de África del Este, de los Afars y del 
Mar Rojo formaban un rift continental único. En esa época y tal vez desde el 
-mioceno inferior (=25 Ma), en los Afars se produjo un alargamiento de la 
corteza continental. Posteriormente, se formaron dos centros de expansión 
oceánica, uno con una edad aproximada de 10 Ma en el Golfo de Aden y el 
otro con más o menos 5 Ma en el Mar Rojo. Los rifts oceánicos se propaga- 
ron a partir de estos centros; el primero se extendió hacia el este y alcanzó la 
proximidad del rift de Asal hace 1 Ma; el segundo se propagó hacia el sur del 
Mar Rojo (figura 6.10). Por tanto, el rift de los Afars constituye actualmente 
un “cerrojo” continental entre los dos rifts oceánicos que tienden a reunirse 
(Courtillot, 1982). Es probable que la fisura oceánica se propague en el rift de 
Asal y, de acuerdo con ciertos rifts axiales, se pueda unir con el Mar Rojo 
para formar un rift oceánico del océano Índico hasta el Mar Rojo mientras 
que los otros, abandonados, no se desarrollarán. 


2,3. La extensión de los océanos 

Las zonas de extensión oceánicas activas están esencialmente localizadas en 
los rifts axiales de las dorsales meso-oceánicas. En Islandia, donde la dorsal 
mesoatlántica es visible en tierra, las estructuras tectónicas de los rifts axiales, 
las fisuras abiertas (gjas, que es el término islandés), las fisuras de emisión y las 
fallas normales son parecidas a las que existen en los rifts axiales de los 
Afars. No obstante, como las emisiones volcánicas han sido mucho más in- 
tensas en Islandia, el valle axial no está deprimido como en el rift axial de 
Asal. 

Por otra parte, en las márgenes continentales pasivas, como la margen 
atlántica de la Bretaña, los perfiles de reflexión sísmica muestran fallas nor- 
males, con fuerte pendiente, que afectan al basamento. El basculamiento de 
los bloques hacia el continente es una prueba del alargamiento entre 30 y 40% 
de la corteza del rift continental (ver $ 4) que precedió a la fractura cortical 
Europa-América del Norte y a la formación del océano Atlántico. 


3. Las cuencas continentales en extensión 
En general, el ancho de los rifts es inferior a cien kilómetros; sin embargo 


algunas cuencas continentales, donde la extensión es difusa, como la provin- 
cia “Basin and Range” del oeste de los Estados Unidos, pueden alcanzar el 


' 
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millar de km de ancho. La parte septentrional de esta última región, llamada 
“Gran Basin” (ver plano, figura 9.3) es muy característica de este tipo de 
estructura; está formada por un conjunto de grabens y de horst con dirección 
N-S, cada uno con una anchura de 30 a 40 km (figura 6.12a) que se repiten 


periódicamente. 


6.12. (a) Bloque diagramático en esquema que muestra diversos tipos de fallas de Basin and 
range (según Brun y Choukroune, 1983, Tectonics, 2 (4), 345-356). (b) sección esquemática 
de Basin and Range (desierto de Sevier, Utah) según un perfil de sísmica de reflexión (sim- 
plificado según R. Anderson et al., 1983, Geol. Soc. Am. Bull., 94, 1055-1072). 


+ La estructura superficial. El “Gran Basin” está superpuesto a los 
plegamientos de edad laramide (Cretácico Superior-Eoceno) de las 
cordilleras norteamericanas. Los horsts (figura 6.12a) están for- 
mados por un basamento precámbrico que subyace a una cobertu- 
ra sedimentaria paleozoica-mesozoica. Una gruesa serie volcánica 
(= 5000 m) de edad Eoceno-Pleistoceno puede superponerse a la 
cubierta sedimentaria o directamente al basamento. Los grabens 
están rellenos de sedimentos detríticos cuya edad varía del Mioceno 
al Cuaternario; por otra parte, están bordeados por fallas limitrofes 
(1, figura 6.12a) con una pendiente fuerte (60) en las cuales el 
salto vertical acumulado puede alcanzar los 4000 m. Unas fallas de 
rumbo transversales (2, figural2a) manifiestan longitudinalmente 
a las zonas deformantes de los sistemas de horsts y grabens. Unas 
fallas normales de pendiente poco pronunciada (<20") también afec- 
tan a las formaciones volcánicas del sustrato. Algunas estructuras 
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curvas, llamadas /ístricas, forman las principales discontinuidades 
litológicas y constituyen importantes niveles de desprendimiento (ver 
S/extensión dúctil, capítulo 9), las más superficiales (3, figura 6.12a) 
se localizan en las formaciones volcánicas o en el contacto entre 
ellas y el sustrato y permitieron la formación de grandes 
deslizamientos del terreno cuyas partes distales alimentaron depó- 


sitos caóticos en las cuencas lacustres de los grabens. 


* La estructura profunda. Los perfiles de los métodos sísmicos de 
reflexión del programa americano COCORP (figura 6. 12b) mues- 
tran que algunas fallas de pendiente muy pequeña atraviesan la 
corteza superior frágil (4, figura 6.12a); forman grandes planos de 


desprendimiento con los cuales se conectan las fallas de fuerte pen- 
diente (1, figura 6.12a). Muchas de estas fallas resultan de la 
reactivación de antiguas cabalgaduras de edad laramide. Además, 
los datos sísmicos y gravimétricos muestran un claro adelgazamiento 
cortical: la Moho está situada a 20-35 km de profundidad en lugar 
de los 50 km que tiene en la planicie del Colorado. También la 
litosfera es más delgada (= 80 km) que la existente bajo este últi- 
mo (120 km). 

*  Latectónica de extensión del Basin and Range. El análisis de la 
cinemática de las fallas (Zoback y cols., 1981) muestra que esta 
región fue sometida a una tensión con dirección N 70" entre 20 y 10 
Ma, posteriormente con una dirección N 120* después de 10 Ma. 
En el curso de este último periodo la región adquirió su estructura 
particular de cuencas (basin) y sierras (range). 


Lo que es característico en la extensión en el Basin and Range, en pri- 
mer lugar es la existencia de fallas intracorticales con muy poca pendiente 
que establecen una extensión asimétrica (ver $ 4 siguiente). Además, el 
Basin and Range, cuya altura es del orden de 1500 a 2000 m en el Gran Basin, 
se formó en una cadena probablemente de una altura ya grande desde su 
origen. La corteza, actualmente adelgazada, debió de ser por lo menos tan 
gruesa como en la planicie del Colorado (50 km). Por otra parte, una topogra- 
fía elevada (fuerza de gravedad) compensada por una raíz cortical en la pro- 
fundidad (fuerza de Arquímedes) aumenta el esfuerzo vertical G,, en la corteza 
(ver figura 2.2). Si el esfuerzo vertical g,, se vuelve 0,, el estado de esfuerzo 
se convierte en extensivo y se pueden formar fallas normales (ver el modelo 
de Anderson, figura 4.13b). Así, en el caso del Basin and Range, la extensión 
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continental difusa es, quizás, la consecuencia de un hundimiento por grave- 
dad de una corteza con espesor muy incrementado, resultante del esfuerzo 
vertical. Es un modo de extensión que se encuentra igualmente en otras alti- 
planicies como en los Andes y en el Tíbet. 


4. Geometría de las fallas normales en la profundidad 
y los mecanismos del deslizamiento 


La geometría de las fallas en la profundidad comienza a ser conocida de 
manera satisfactoria gracias a los datos de la reflexión sísmica profunda (ver 
figuras 6.4 y 6.12b) y de la sismología (profundidad de los hipocentros y me- 
canismos en el foco de los sismos). Estos datos muestran que en la corteza 
superior frágil, las fallas normales mayores a menudo son planas, con una 
pendiente media entre los 40 y 50%, aun cuando a detalle, pueden presentar 
ligeros cambios de pendiente (< 15) y algunas irregularidades (yes figura 3.130). 
Sin embargo, también se conocen fallas con una geometría curva. (fallas 
lístricas), que son frecuentes sobre todo en los depósitos sedimentarios grue- 
sos y a menudo se conectan a una falla plana o de desprendimiento (llamada 
también falla de separación) localizada en un nivel de evaporitas (ver figura 
6.8) o de arcilla con una presión muy fuerte de fluidos. Ese desprendimiento 
permite una separación de la cobertura sedimentaria con respecto a su sustrato 
(ver figura 6.1b). Asimismo, se conoce grandes fallas de poca pendiente que 
atraviesan la corteza y se ha sugerido, por ejemplo para el Basin and Range 
(Wernicke y Burchfield, 1982), que podrían atravesar también la litosfera. 
Las fallas normales sísmicamente activas casi siempre tienen una pen- 
diente comprendida entre 30 y 60*, lo que parece indicar que los deslizamientos 
de las fallas normales con pendiente muy pequeña (< 20%) no producen sismos. 
En la deformación por ruptura, para que un deslizamiento se produzca 
en una falla es necesario que el esfuerzo tangencial t aplicado en el plano de 
la falla, alcance un valor crítico 1, = C, + hoy [(1), capítulo 4]. El am- 
biente del deslizamiento puede resumirse esquemáticamente de la manera 
siguiente: al estar la falla “pegada”, el esfuerzo tangencial crece y la defor- 
mación elástica del material aumenta. Al ser alcanzado el valor crítico 1,., la 
falla se desliza, el material vuelve a su forma inicial y una parte de la energía 
elástica acumulada se libera bajo la forma de trenes de ondas que producen 
los temblores de tierra. Por tanto, estas fallas de deslizamiento brusco (stick- 
slip faults) se deslizan por etapas. Una falla normal con pendiente muy sua- 
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ve, cercana a la horizontal, también se encuentra próxima al plano principal 
(0,, 0,) de esfuerzo (ver figura 4.13b). Sobre tal falla, el valor del esfuerzo 
cortante tes pequeño y el valor del esfuerzo normal o, , y por tanto el de la 
fricción (uo), es grande (ver los valores de ty O, para8 cercana a 90%, 
figura 4.6b); en este caso es muy difícil, si no imposible, que se produzca un 
mecanismo de deslizamiento brusco. Por consiguiente es probable que, si se 
produce un deslizamiento en tales fallas, en particular en las fallas lístricas, 
el mismo sólo puede ocurrir por un flujo asísmico (fallas de deslizamiento 
lento, en inglés creeps-slip faults). En la corteza superior, este deslizamien- 
to sólo es posible si la fricción es muy débil, por ejemplo, debido a una fuerte 
presión de fluidos que disminuye la presión normal efectiva (ver figura 4.7b), 
o a la presencia de un material (gouge) muy dúctil en el plano de falla. Por el 
contrario, a causa del aumento de temperatura en la corteza inferior puede 
producirse un deslizamiento a poca velocidad (107!! a 107'* S”") debido a un 
mecanismo de deformación dúctil (ver capítulo 7) en zonas de cizallamientos 
dúctiles (fallas dúctiles), normales, con muy poca pendiente (ver figura 6.4); 
estas fallas solo adquieren un comportamiento frágil con velocidades de de- 
formación elevadas, por ejemplo, cuando ocurren los sismos muy grandes. 


5. La cuantificación de la extensión 


Se puede utilizar la geometría de las fallas para estimar la extensión de la 
corteza. Los diferentes métodos utilizados dependen del modelo de fallas 
considerado, el cual puede suponer una geometría plana o curva del plano de 
falla, y una rotación o una ausencia de rotación alrededor de un eje horizontal 
de los bloques separados por las fallas. 


5.1 La extensión en las fallas planas 

* La extensión puede producirse sin rotación de los bloques, si el ancho 
de éstos es demasiado grande para que puedan bascular con facilidad 
y/o si la extensión es pequeña. En este caso, la extensión de una capa 
fallada, de anchura inicial L, y de anchura final L, está dada por 
£ = (L,- L,¿)/L, (figura 6.13a). La anchura L,, sólo puede deducirse por 
reconstrucción de la forma inicial de la capa fallada. La diferencia 
AL=L,- L, representa el valor del alargamiento horizontal real RH si 
la medida se efectúa en el plano del movimiento real RVR (ver figura 
5.11) y de alargamiento horizontal aparente en los otros casos. Siempre 
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se puede calcular el alargamiento horizontal RH en una falla de la cual se 
conocen la dirección (d), la pendiente (a), el salto vertical (RV) y el 
acimut (Az) del vector de deslizamiento (figuras 5.11 y 6.13a): 


AL = RH = RV - tg a/sen Az - d 


Si varias fallas desplazan la capa índice, el alargamiento horizontal to- 
tal AL corresponde a la suma de los alargamientos en cada falla. 


Generalmente se produce una rotación de los bloques cuando la exten- 
sión se vuelve grande. En este caso, la rotación es efectivamente una 
necesidad mecánica: el movimiento en cada falla produce una deforma- 
ción por un mecanismo de cizallamiento simple (figura 6.14), pero debe 
conducir a un alargamiento de la corteza por un mecanismo de 
cizallamiento puro. El paso de la deformación elemental de las fallas a la 
deformación global del material, necesita una rotación alrededor de un 
eje horizontal durante la propia deformación. La pendiente inicial a, de 
la falla disminuye y se convierte en a, ; las capas del bloque sufren un 
basculamiento b = p, — p, igual a la diferencia entre su pendiente inicial 
P, y la pendiente final p, El alargamiento se define con ayuda del factor 
de elongaciónf = 1 + e de la siguiente manera (figura 6.13b): 


PB = sen Q.,/sen AL; 


ÁL::=:Lf - Lo = AL, +:AL, + AL, 
AL = RH = RV tg 0./ sen ¡Az —d 


(1,13. (a)Estiramiento de la corteza por movimiento de fallas planas sin rotación de los bloques. 
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d = Lo sen ao = Lf sen af 


parreio 


6,13, (b) estiramiento de la corteza por fallas planas con rotación de bloques (modelo de 
dominó). Para simplificar, se supone en el esquema que la pendiente inicial de las capas es 
po = 0, de donde la pendiente final pf = b. 


CIZALLAMIENTO PURO 


o E ROTACIÓN 


6.14. Esquema que muestra un cizallamiento puro de la corteza superior que resulta de un 
cizallamiento simple con fallas, más una rotación externa (según Jackson, 1987, Spec. Publ. 
Geol. Soc. London, 28, 3-17). 


CIZALLAMIENTO SIMPLE 


Los, valores de a, y de p, se deben medir en el campo y puesto que 
a, = a, +b (figura 6.13b), para calcular $ es necesario conocer la pendiente 
inicial de la falla a. o la pendiente inicial p, de las capas. El alargamiento 
debido a los movimientos verticales diferenciales de los bloques (ver párrafo 
precedente) después puede agregarse al que se origina por la rotación de los 
bloques. 


it dd a rs a ds dd 


En este modelo llamado “dominó” se debe notar que la rotación es la 
misma para todos los bloques; por tanto, también es la misma para todos los 
planos de falla y para todas las capas. En realidad, los planos de falla en 
“dominó” pueden presentar, naturalmente, un ligero cambio de pendiente y 
también tener una ligera curvatura (ver $1-4). 


5.2. La extensión en las fallas lístricas 

El deslizamiento de las fallas lístricas ocasiona una deformación importante 
del techo a causa de su geometría curva. Para simplificar, se tiene el ejemplo 
de una falla lístrica que se convierte en horizontal y plana con la profundidad 
(figura 6.15a). En esta falla, un desplazamiento D produce un vacío (poten- 
cial) B entre el techo y el piso que se rellena por la deformación del techo; 
este último adquiere una geometría particular llamada de roll-over (to roll 
over, expresión inglesa que significa en castellano regreso con giro). Si la 
deformación se lleva a cabo sin cambio de volumen, y las superficies C, B y 
A son iguales, entonces el conocimiento de C permite determinar el despla- 
zamiento D si sabe la profundidad h del plano horizontal de falla ya que por 
tanto, el desplazamiento D = A/h = C/h. Si no se conoce h, solamente se 
puede medir el deslizamiento aparente d, el cual será igual al desplazamiento 
real D si la deformación del techo se produce por cizallamiento simple verti- 
cal (figura 6.15a); es decir, si el punto b llega al punto b, después de la defor- 
mación. Sin embargo, la presencia de fallas antitéticas que se forman en el 
techo de las fallas lístricas (figura 6.16) sugiere que este cizallamiento sim- 
ple se encuentra más bien inclinado hacia la falla mayor (bb,, figura 6.15a). 
En general, el tamaño de la extensión en este tipo de fallas, a partir solamente 
de los datos superficiales (d), es subestimado. 

Un conjunto de fallas lístricas imbricadas (figura 6.15b) puede produ- 
cir rotaciones de los bloques. Estas rotaciones se originan como consecuen- 
cia de la forma curva de las fallas; las fallas no experimentan rotación. Sólo 
las capas tienen un basculamiento y, por otra parte, el valor de la rotación es 
diferente de un bloque a otro. Estas dos características (ausencia de rotación en 
las fallas y rotación diferencial de los bloques) distinguen a la rotación oca- 
sionada por las fallas verdaderamente lístricas de aquella ligada a las fallas 
planas (modelo de dominó). Para un mismo tamaño de la extensión, los valo- 
res del basculamiento de los bloques, en el caso de fallas lístricas, son mucho 
más grandes que en el caso de fallas planas. De esta manera, en el caso de 
separación en las fallas lístricas, se puede sobreestimar fuertemente el valor 
de la extensión si se utiliza el modelo de dominó. 
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5.3. Medida del valor de la extensión cortical a partir de fallas superficiales. 
La transición corteza superior frágil/corteza inferior dúctil, es una transición 
gradual que se produce, muy probablemente, en un intervalo (300-450) co- 
rrespondiente a las transiciones frágiles-dúctiles de los minerales constitu- 
yentes de las rocas que ahí se encuentran (ver figura 5.5). Si no existe 


d=D' Falla de separación “a<D 


Fallas lístricas imbricadas Basculamientos diferenciales 


<a 


6.15. (a) deformación del techo de una falla lístrica, plana y horizontal en profundidad (se- 
gún White et al., 1986, J. Struct. Geol., 8, 897-909); (b) rotación de bloques en un sistema de 
fallas lístricas imbricadas (según Wernicke y Burchfield 1982, J. Struct. Geol., 4(2), 105- 
115). 


Falla de separación 


desacoplamiento mecánico entre la corteza frágil y la corteza dúctil (figura 
6.13b), el tamaño de alargamiento de la corteza inferior por deformación 
dúctil es igual al que tiene la corteza superior por deformación de ruptura. La 
deformación de la corteza es homogénea, pero la existencia de grandes pla- 
nos de cizallamiento simple, dúctil, con poca pendiente, que atraviesan la 
corteza inferior y aun la litosfera puede originar una deformación heterogénea 
de la corteza con un final desacoplamiento entre la corteza inferior y la cor- 
teza superior. En este caso, se puede llegar a subestimar el tamaño de la ex- 
tensión si se cuenta únicamente con los datos superficiales (ver capítulo 9; 
extensión dúctil). 

Por ejemplo, si existe un desacoplamiento por una falla de separación 
en la base de la cubierta sedimentaria, la deformación de ésta es indepen- 
diente del sustrato. En ciertos casos (figura 6.16), el nivel de desprendimien- 
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to únicamente permite un acomodo diferente de la extensión del sustrato en la 
cubierta, donde ambos, sustrato y cubierta, tienen un alargamiento del mismo 
tamaño. En otros casos, el desprendimiento permite un deslizamiento por 
gravedad de la cubierta hacia una depresión, marina en las márgenes pasivas 
o lacustre en los grabens continentales (figura 6.12a). En este caso, la exten- 
sión de la cubierta no es significativa con relación a la del sustrato que en el 
extremo puede no estar deformada. Si la extensión sucede con aumento de 
volumen (figura 6.11), el tamaño de la extensión estimada a partir de las fallas 
superficiales es siempre inferior al tamaño de la extensión real. 


Fallas lístricas 
en la cubierta 


Falla de separación 
Nivel de desprendimiento 


Corteza frágil 


6.16. Fallas lístricas en una cubierta sedimentaria separada de su sustrato, el cual también 
está afectado por fallas planas en dominó. 


IL. TECTÓNICA DE CORRIMIENTO: FALLAS DE RUMBO 
Y FALLAS TRANSFORMANTES 


1. Fallas de rumbo: un ejemplo, la zona de fallas de las Cevenas 


En Francia, la zona de fallas de las Cevenas (figura 6.17a) representa una de 
las fallas de rumbo más importantes del sistema de corrimientos tardi- 
hercinianos de Europa (ver figura 9.22); tiene una extensión de por lo menos 
150 km desde la Montaña Negra al SO hasta el valle del Ródano al NE. 


1.1. Características estructurales de la zona de fallas de las Cevenas 

Esta zona de fallas forma una depresión alargada con un ancho de 1 a 2 km. 
En general está formada por varios accidentes con direcciones similares que 
constituyen una red anastomosada y delimitan bloques fusiformes con di- 
mensiones decamétricas a kilométricas llamadas lentes tectónicas (figura 
6.17b). Las trazas de deslizamiento (estrías, acanaladuras, ...) visibles en los 
espejos de las fallas son muy a menudo horizontales, y algunas veces obli- 
cuas. En la vecindad inmediata de los accidentes mayores, se desarrolla en 
las rocas una foliación vertical o casi vertical oblicuamente (EO a ENE-OSO) 
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a la dirección (NE-SO) de las fallas. Corresponde a un plano de aplasta- 
miento formado por presión-disolución y por consiguiente, se forma una serie 
de juntas estilolíticas (ver figuras 4.14e y 6.17c3). Muy a menudo, la foliación 
se deforma en lentes sigmoidales por cizallamientos secundarios (ver figuras 
4.20c y 6.17c2). En la proximidad de la zona de fallas, pero fuera de las zonas 
nuy deformadas, existen pliegues cuyos ejes tienen una dirección (N 50% a N 
1109) que es entre paralela y oblicua con relación a la dirección (N 45%) de la 
zona de fallas y un buzamiento variable (10? a 50”) a menudo fuerte. 

Las direcciones de la foliación, las lentes sigmoidales, las estrías en las 
fallas y los ejes de los pliegues, son concordantes con una dirección de acor- 
tamiento N-S y NNO-SSE compatible con un movimiento de rumbo siniestral 
en la zona de fallas de las Cevenas. La amplitud del desplazamiento es de una 
decena de kilómetros, la cual se determinó tomando como base la dislocación 
de una barrera arrecifal de edad jurásico superior, cortada por la zona de 
fallas. 


e ¿las 
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6.17. La zona de fallas de rum- 
bo de las Cevenas: (a) situación 
de la falla de las Cevenas; (b) 
red anastomosada de fallas de 
rumbo; (c) foliación (C,) de ro- 
cas por presión disolución (C,) 
en ocasiones deformada por 
cizallamientos secundarios 
(C,). Los grabens Oligocenos 
están punteados. 


grietas 
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1.2. Historia compleja de la zona de fallas de las Cevenas. El movimiento de 
rumbo siniestral de esta zona de fallas corresponde únicamente al episodio 
de su historia tectónica ocurrido en el eoceno superior. En efecto, esta zo- 
na de fallas se formó, al final de la orogénesis herciniana (entre 310 y 270 Ma), 
en el momento del fracturamiento europeo del dominio SO, por grandes acci- 
dentes corticales de deslizamiento. Fue en esta época cuando deslizamientos 
probablemente dextrales de dirección E-O (Montaña Negra) y siniestrales de 
dirección NNO-SSE (Falla de Villefort) controlaron la formación de las cuen- 
cas carboníferas estefanianas del macizo central (ver capítulo 9, $111-1.3). 
Posteriormente, en el Mesozoico, en el momento de la formación de la cuen- 
ca sedimentaria del SE de Francia, la zona de fallas de las Cevenas reacciona 
como falla normal, y separa el borde cevenés en levantamiento del límite 
languedociano subsidente. En el transcurso de la orogénesis pirineana, una 
compresión N-S reactiva la zona de fallas en un desplazamiento siniestral. 
Finalmente, en el Oligo-Mioceno, la extensión general que prevalece en Eu- 
ropa Occidental la reactiva de nuevo; en ésta ocasión, con fallas normales, 
como se vio al estudiar el rift de Europa Occidental (ver $1). 


2. Fallas transformantes y fallas transcurrentes 


Las fallas de rumbo de grandes dimensiones (L > 100 km) pueden afectar 
todo el espesor de la corteza continental y algunas de ellas, todo el espesor de 
la litosfera. Estas últimas constituyen los límites de las placas (figura 1.1) y 
son llamadas fallas transformantes; se considera que la falla de San Andrés 
pertenece a este tipo de estructura. 


2.1. La falla de San Andrés. Esta falla se extiende por más de 1500 km, desde 
el Golfo de Baja California hasta el norte de San Francisco (figura 6.18a). Es 
una falla sísmica (ver capítulo 5,$1.1) cuyo estudio ha contribuido mucho al 
concepto de falla de rumbo. En efecto, como consecuencia del temblor de 
San Francisco en 1906, este concepto fue desarrollado por la comunidad 
geológica; en el transcurso de este temblor, una zona de 300 km de la falla fue 
reactivada con desplazamientos horizontales siniestrales comprendidos entre 
2.5 y 7 km. Esta falla es la más importante de un sistema transformante de 
fallas (figura 6.18b) que, en el oeste americano, separa las cordilleras costeras 
(Coast Ranges) del Basin and Range. 

La zona de fallas activas de San Andrés forma una depresión con un 
ancho de una decena de km que no corresponde a un rift, aun cuando en 
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ocasiones se le ha atribuido erróneamente este término, y que simplemente 
refleja la facilidad de erosionarse de las rocas molidas en la zona de fallas. 
Una característica fundamental de las fallas de rumbo es su alineamiento 
sobre grandes distancias. La falla de San Andrés corta una topografía dife- 
renciada de manera rectilínea y desfasa, de manera siniestral, las corrientes 
de agua de la zona. Según las irregularidades de la traza de la falla, algunas 
zonas de la depresión están comprimidas o ampliadas (ver $4) y forman en los 
sedimentos suaves crestas de compresión (en inglés, pressure ridges) o cuen- 
cas hundidas (sag ponds). La componente vertical del desplazamiento siem- 
pre es pequeña; a lo largo de la traza de la falla, el salto vertical puede disminuir 
y aun anularse para invertirse enseguida; de esta manera se forma lo que se 
denomina “fallas de tijera”. Estas características fisiográficas son la expre- 
sión de la actividad reciente y actual de la falla cuya historia comenzó tal vez 
hace 30 Ma. La actividad geológica más antigua de la zona de falla de San 
Andrés se traduce en las deformaciones de las fallas de rumbo, ya señaladas 
en el ejemplo de la falla de las Cevenas: un dispositivo anastomosado de la 
red de fallas que limitan los bloques rocosos alargados como lentes tectónicos, 
y estrías horizontales en los planos de pliegues en “echelón” asociados. 
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6.18.La zona de fallas de rumbo de San Andrés. a: situación de la falla de San Andrés en el 
oestenorteamericano (según Lyon-Caen et al., 1990, La Recherche, 21, núm. 217), SF= San 
Francisco; b: principales fallas del sur de California, en la región de la gran curvatura de la 
falla de San Andrés (según Sylvester, 1988, Geol. Soc. Am. Bull., 100, 1666-1703). 
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2.2. Las fallas de rumbo peri-arábigas. Arabia está limitada al oeste por la 
falla del Levante (o falla del Mar Muerto) que se extiende por más de 120 
Km, del Golfo de Akaba a Turquía Oriental. Se trata de una falla de rumbo 
siniestral que permite el desplazamiento hacia el norte de la placa arábiga, 
con relación al Sinaí y al Mediterráneo oriental (placa africana) que se supo- 
nen fijos (figura 6.19); por tanto, es una falla transformante que forma un 
límite de placa (ver $ siguiente, 2.3). Esta falla debió iniciarse como activa 
desde el Mioceno cuando se abrió el rift continental del Mar Rojo y la velo- 
cidad de deslizamiento debió aumentar cuando un centro de expansión 
oceánica se formó en el Mar Rojo, alrededor de 5 Ma (ver este capítulo, 5 81. 
2/2c). 

Al desplazarse hacia el norte, la placa arábiga entró en colisión con la 
placa euroasiática en la cual se introduce como una cuña. En la parte frontal 
de esta cuña, en el Cáucaso y desde el este de Turquía hasta Zagros en Irán, 
se forman pliegues y cabalgaduras (figura 6.19). Esta deformación es activa: 
el sismo de Spitak (Armenia) en 1988 (ver capítulo 5 $1.1) representa la 
reactivación de una de las cabalgaduras del Pequeño Cáucaso. Asimismo, 
la placa árabe empuja Turquía hacia el oeste e Irán Central hacia el este. De 
esta manera, en su parte frontal se forman fallas de rumbo intracontinentales 
que se llaman fallas transcurrentes (ver $ siguiente, 2.3). El bloque turco 
está limitado al Norte por la gran falla de rumbo dextral noranatoliana y al 
sudeste por la falla de rumbo del este de Anatolia. El centro de Irán está 
limitado al sur por la falla de rumbo dextral del Zagros. Estas fallas 
transcurrentes son posteriores a la colisión árabe/euroasiática y ambas son de 
edad posterior a 12 Ma. 


2.3. El problema de la terminología 

El término de falla de rumbo se utiliza para cualquier falla cuyo movimiento 
es esencialmente horizontal (ver capítulo 4, $1-1.2 y capítulo 5, $1-2); equivale 
al término inglés strike-slip fault. Las fallas transformantes (transform fault, 
T. Wilson, 1965) son fallas de rumbo que transfieren (transforman) el movi- 
miento del límite de una placa al límite de la otra. Por ejemplo, la falla 
transformante siniestral del Levante transforma la apertura del Mar Rojo en 
una disminución en la extensión al norte de la placa arábiga (figuras 6.19 y 
6.20a), y la falla transformante dextral de la placa San Andrés transfiere la 
apertura de la dorsal del Este-Pacífico a la dorsal de la Gorda y a la subducción 
norteamericana (figuras 6.18a y 6.20b). El término de falla transcurrente 
puede ser usado para definir las fallas de rumbo que afectan la corteza conti- 
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africana 


Abertura del Mar Rojo 


6.19. Las fallas de rumbo periarábigas (según J. Mercier, 1979, Rev. Ciops Phys. et Géol. 
Dyn., París, 21, 67-92; y para el sismo de Spitak, Cisternas y Philip, 1989, La Recherche, 20 
670-675). Ver explicación en el texto. : 


nental y, por tanto no son límites de placas: equivale al término inglés 
transcurrent fault (Sylvester, 1988). En francés se utiliza el término coulis; 
sin embargo, ambas palabras tienen más o menos el mismo significado origi- 
nal: en francés coulis deriva de couler que significa deslizar y en inglés current 
significa corrimiento, que desliza. Por otra parte, en francés se emplea la 
expresión régimen tectónico en coulissement o coulissant (Mattauer, 1973; 


Gidon, 1987) para designar un régimen de deformación cortical por fallas de 
rumbo “transformantes” (figura 4.13c). 


6.20. Esquema de fallas transformantes (FT); a: Siniestral que liga un límite divergente (LD) 
con un límite convergente (LC); b: dextral que une dos límites divergentes; c: siniestral que 
liga dos límites convergentes. Se debe notar que en el esquema b, la diferencia aparente de las 


dos dorsales mesooceánicas (LD) es siniestral en tanto que el movimiento real, debido a la 
abertura en las dorsales, es dextral. 


A A A 


3. La medida del desplazamiento horizontal 


La medida del desplazamiento horizontal real (figura 5.11) en una falla de 
rumbo necesita la presencia de una marca horizontal que forme un ángulo 
grande con la falla y se encuentre desfasado por ésta. En general, cuando una 
falla sísmica es reactivada resulta fácil medir el desplazamiento horizontal en 
la superficie (ver capítulo 5, $1.1). Durante un periodo determinado, la suma 
de los desplazamientos permite estimar una velocidad media para el desplaza- 
miento horizontal actual; por ejemplo, en la parte central de la falla de San 
Andrés, la velocidad se estima en 34 mm/año. Asimismo, las medidas 
geodésicas en el terreno o por medio de satélites artificiales permiten deter- 
minar los desplazamientos horizontales actuales. Para los desplazamientos de 
edad cuaternaria, a menudo se utiliza el desfasamiento de estructuras 
morfológicas (terrazas aluviales, conos de deyección, morrenas glaciales, red 
hidrográfica) en las cuales es necesario estimar la edad. La deflexión de los 
cursos de agua de una y otra parte de la traza de la falla (figura 6.21b) debe 
ser utilizada con precaución ya que los cursos de agua no son rasgos de refe- 
rencia pasivos; la erosión y las capturas pueden modificar el curso de las 
corrientes. 

Para las fallas antiguas las marcas de referencia pueden ser sedimentarias 
(líneas de paleoriveras, de isofacies), estructurales (ejes de pliegues, trazas 
de cabalgaduras) o magmáticas (batolitos, ejes volcánicos). De esta manera, 
el desfasamiento de las líneas de isofacies del cretácico superior en la parte 
sur de la falla del Levante sugiere un corrimiento siniestral del orden de 100 
km; en la zona septentrional, esta falla desfasa, de manera siniestral, 80 km 
al frente de cabalgadura de las napas de edad cretácico superior en el borde 
septentrional árabe. Es probable que la diferencia de desplazamiento esté 
absorbida por el plegamiento de las Palmyeridas y en la parte libanesa de esta 
falla, con dirección NE-SO. A menudo, la incertidumbre sobre la magnitud de 
los desplazamientos horizontales antiguos es grande por la falta de marcas 
de referencia desfasadas seguras; por ejemplo, las estimaciones del despla- 
zamiento en la falla del norte de Anatolia varían de: ¡25 a 120 km! 


4. Las deformaciones locales ligadas 
a la geometría de las fallas de rumbo 


En una zona de fallas de rumbo, la deformación de las rocas depende de la 
naturaleza de las rocas, de las condiciones P-T, de la velocidad y de la mag- 
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nitud del desplazamiento y también de la geometría de la superficie de la falla 
con relación al vector desplazamiento. En efecto, la traza de una falla rara- 
mente es rectilínea y continua. Por ejemplo, la falla de San Andrés puede 
dividirse en segmentos de 12 a 13 km con cambios abruptos de 5” a 10% en 
dirección. Estos cambios bruscos del plano de falla y también la existencia de 
zonas deformantes entre los segmentos de ésta, producen localmente zonas 
en las que el movimiento de los bloques adyacentes es convergente, produ- 
ciendo reducción y levantamiento (pressure-ridges, push-up) o divérgeró 
donde se originan deformaciones f.or extensión y subsidencia (piibapart 
basins, sag-ponds), (ver figuras 5.12 y 5.13). 
Por ejemplo, en la curvatura a la compresión de la falla de San Andrés 
en la cercanía de las fallas Big Pine y Garlock (figura 6.18) se forman 
plegamientos E-O de las sierras transversales, con levantamientos. A menor 
escala, en la curvatura a la compresión, las fallas de rumbo con una compo- 
nente inversa pueden empalmarse hacia abajo y forman estructuras en cuña 
conocidas con el nombre de estructuras en flor (flower-structures, figura 
6.12a). En una zona deformante en distensión de la falla del Levante se formó 
la cuenca del Mar Muerto. Dentro de un modelo donde las fallas normales 
que limitan la cuenca y situadas transversalmente a las fallas de rumbo como 
si originalmente hubiesen sido una sola falla, se supone que la apertura de la 
cuenca corresponde al desplazamiento de las fallas de rumbo (figura 6.21b). 
De hecho, se trata a menudo de un modelo simplista: la cuantificación de la 
apertura de la cuenca deducida de las fallas superficiales depende de la geo- 
metría de estas fallas en profundidad (ver este capítulo, $1.5). 


Deflexión de un curso de agua 


” 
EL Cuenca de “pull apart” 
2 


Estructura 


nor. D/2 


a b 


6.21. Deformaciones locales ligadas a la geometría de la falla de rumbo; a: estructura de com- 
presión en flor; b: estructura distensiva de cuenca en “pull-apart” 
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5. El mecanismo de deformación de fallas de rumbo 


Las fallas de rumbo pueden formarse por un mecanismo de deformación por 
cizallamiento puro o por cizallamiento simple. 

El mecanismo de cizallamiento puro, no rotacional (figura 4,10) fue el 
primer mecanismo propuesto para explicar la orientación de las fallas de rum- 
bo con relación a un estado de esfuerzo triaxial en un medio homogéneo e 
isótropo. Las fallas de rumbo dextrales y siniestrales forman diedros agudos 
y obtusos que contienen los ejes horizontales O, y 03, respectivamente; el 
eje intermedio 0, €s vertical (figura 4.13c). A las fallas de rumbo pueden 
asociarse unas fallas normales e inversas cuyas direcciones son ortogonales 0, 
y 0, respectivamente. La deformación no rotacional plantea problemas de 
espacio cuando adquiere grandes dimensiones. Este caso solamente puede 
ser resuelto por una rotación interna de los planos de cizallamiento y/o un 
deslizamiento diferencial alternado en cada una de las familias de fallas con- 
jugadas (figura 4.10d). La deformación por cizallamiento puro puede obser- 
varse en los antepaíses de las cadenas montañosas, en las cuales los sistemas 
de fallas de rumbo conjugadas cortan los sistemas de pliegues con un ángulo 
grande; en este caso, la longitud de las fallas (L < 100km) y el desplazamien- 
to (D < de unos 10 km) permanecen moderados. 

A menudo, las grandes fallas de rumbo (L = 100 - 1000 km), son para- 
lelas a las grandes cadenas montañosas y no constituyen sistemas conjuga- 
dos; se forman por un mecanismo de cizallamiento simple (figura 4.11). La 
zona de falla mayor generalmente resulta por la reactivación de una falla o de 
una discontinuidad cortical, incluso litosférica, preexistente. En una zona de 
falla de este tipo, la deformación incluye rotación. Las estructuras 

incrementadas, por ejemplo, en el momento de la reactivación de una falla 
sísmica, en ocasiones pueden mostrar una geometría análoga a las de “echelón” 
(R, R”, T, P, figura 4.11) formadas en el transcurso de los experimentos. Sin 
embargo, en las zonas de falla que han tenido una larga historia, la utiliza- 
ción de un modelo teórico de esta naturaleza, en general es una aproximación 
simplista, a menudo falsa; este modelo no permite interpretar las estructuras 
de deformación rotacional terminal que resulta de una evolución compleja 
de una red anastomosada de fallas (figura 4.12). Además, tal interpretación 
no tiene en cuenta ni la naturaleza heterogénea de las rocas ni, sobre todo, su 
estado de prefracturamiento. Una zona de fallas de rumbo no indica necesa- 
riamente un régimen tectónico regional transcurrente (0, vertical ). En efec- 
to, si el medio rocoso está prefracturado, las grandes fallas de rumbo pueden 
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formar tanto un régimen tectónico regional transformante (o , vertical ) como 
extensivo (o, vertical ) o compresivo (ver capítulo 5, $V1-4). 


IL. TECTÓNICA DE COMPRESIÓN: “UPLIFTS” Y ESCAMAS DE BASAMENTO 


A' menudo, las estructuras tectónicas con dimensiones regionales se forman 
por fallas inversas en los antepaíses de las cadenas montañosas. 


1. Los “uplifts”: el ejemplo de las Montañas 
Rocallosas (Estados Unidos) 


Un ejemplo representativo de estas estructuras compresivas regionales es el 
de los “uplifts” de las Montañas Rocallosas del oeste norteamericano, en su 
parte septentrional (estado de Wyoming, figura 6.22a). Los “uplifts” son es- 
tructuras cuya componente vertical del desplazamiento es a menudo impor- 
tante (de ahí su nombre: uplift significa en inglés levantamiento); resultan de 
movimientos de gigantescas fallas inversas que afectan al basamento 
precámbrico el cual forma grandes monoclinales (es decir, capas inclinadas 
en el mismo sentido) elevados a una altura de 3 a 4 km. En las márgenes de 
estos monoclinales, la cobertura sedimentaria se forma por flexiones falladas 
(figura 6.22b). Por tanto, la morfología general de un uplifi es similar a la de un 
horst o de semihorst pero formado por compresión; constituyen verdaderos rama- 
les montañosos (figura 6.22a) con 15 a 30 km de ancho y 100 a 200 km de largo, 
que sobresalen de 1000 a 2000 m con respecto a las cuencas vecinas sinclinales. 
Los perfiles de sísmica de reflexión del programa COCORP han permi- 
tido precisar su geometría a profundidad (figura 6.22c), Algunos, tal vez los 
más numerosos, resultan de la reactivación de fallas de poca pendiente (30% a 40%) 
que atraviesan la corteza hasta los 20 o 25 km de profundidad. Su salto vertical es 
de una decena de km y su reducción horizontal de 15 a 20 km (figura 6.22b,-b,). 
Algunos otros uplifts están asociados a fallas inversas con fuerte pendiente (> 
50”) en ocasiones verticales (figura 6.22b,); en este último caso, es probable que 
resulten como consecuencia de la componente vertical del movimiento de impor- 
tantes fallas de rumbo que de hecho son estructuras en flor (figura 6.21a). 


2. Escamas del basamento de los macizos 
cristalinos externos de los Alpes Occidentales 


En los Alpes Occidentales, el alineamiento de los macizos cristalinos llamados 
externos separa la zona subalpina de las zonas internas alpinas (figura 9.64). 
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6.22. Los “uplifts” de las montañas Rocallosas de Wyoming (Estados 
Unidos), según Berg, 1962. Bull. Am. Ass. Petr. Geologists, 46, núm., 
2019-2032. 


Se forman a partir de un basamento metamórfico de probable edad precámbrica 
y Paleozoica, intrusionado por granitos, sobre el cual descansan, en discor- 
dancia, los depósitos del Paleozoico y los transgresivos del Mesozoico. 
Durante mucho tiempo, estos macizos se consideraron como el basa- 
mento herciniano autóctono. Sin embargo, los trabajos geofísicos demostra- 
ron la existencia de grandes fallas inversas que cizallan la corteza. La sección 
interpretada en la figura 6.23a que atraviesa el Vecors y los Macizos cristali- 
nos de Belledonne y del Pelvoux, muestra 2 fallas inversas mayores con poca 
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pendiente. Con la más superficial se empalman las fallas inversas de poca pen- 
diente que cortan el macizo de Pelvoux. Con la más profunda, se enlazan las 
fallas inversas de pendiente fuerte que cortan el macizo de Belledonne. Es- 
tas fallas inversas, con poca o mucha pendiente, forman unos cuerpos delga- 
dos que se llaman escamas de basamento y son equivalentes, aunque de di- 
mensiones más pequeñas, a los uplifts de las Montañas Rocallosas. Las fallas 
inversas frágiles en la corteza superior, probablemente se convierten en zonas 
de cizallamiento dúctil en la corteza inferior. El perfil sísmico de reflexión 
profunda del programa franco-italiano ECORS-CROP realizado en los Al- 
pes, al norte del Macizo de Belledonne (figuras 9.1 y 6.23b) muestra que la 
zona de fallas inversas más profunda alcanza la Moho a 60 km de profundi- 
dad. Esta zona provoca una cabalgadura del conjunto de escamas del macizo 
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6.23. Las escamas de los macizos cristalinos externos; a: sección que pasa por los macizos de 
Vecors y de Belledonne-Pelvoux (según Ménard, 1979Tesis, Grenoble; Gillcrist et al., 1987 
Geodynamica Acta (París), 1(1), 5-34); b: sección interpretada de un perfil sísmico de te. 
flexión ECORS-CROP que pasa por los macizos de Bornes y de Belledonne (según Mugnier 
et al., 1990, en Roure et al., compiladores, Mem. Soc. Géol. France, París, 156, 203-216). 
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cristalino externo de Belledonne sobre la corteza europea en una distancia del 
orden de 25 km; al frente, desplaza la cobertura desprendida y deformada de 
la zona subalpina y del Jura (ver capítulo 9 $ 1-3). 

El análisis estructural de estas fallas inversas muestra que el transporte 


se realiza en una dirección comprendida entre el NO y el SO; también indica 
- que las fallas resultan de la reactivación por compresión (movimiento 2, figura 
6.23 a) de antiguas fallas normales (movimiento 1, figura 6.23a) de edad 
' mesozoica (ver $ IV-3). En ocasiones, las fallas inversas fueron reactivadas 
como fallas normales (movimiento 3, figura 6.23a) posteriormente a la com- 


presión alpina. 


IV. INVERSIÓN TECTÓNICA 


"Se llama inversión tectónica al fenómeno que produce una inversión del sen- 
tido de movimiento en una falla preexistente. Este fenómeno se ha descrito, 
sobre todo, al referirse a estructuras con grandes dimensiones (hectométricas 
a kilométricas) creadas por distensión (grabens) y después reactivadas por 
- compresión. Sin embargo, puede producirse en otras condiciones tectónicas, 
- por ejemplo: una falla inversa puede ser reactivada como falla normal (caso 
- del Basin and Range, $1-3); una falla de rumbo de sentido (a) en una falla de 
rumbo de sentido (- ales el caso de la falla paleozoica dextral de las Cevenas 


reactivada con rumbo siniestral en el Eoceno Superior, $ 11.1). De hecho, la 


inversión tectónica sólo es un caso particular de la reactivación dentro de un 
1 
nuevo régimen tectónico de fracturas preexistentes (ver capítulo 5). 


1. Los factores que controlan la inversión tectónica 


| a) Cuando una falla es reactivada, la dirección del deslizamiento S depen- 


de del nuevo régimen tectónico y de la orientación (dirección y pendien- 
te) de la falla con respecto a las nuevas direcciones principales de esfuerzo 
(ver capítulo 5, $ II-2). Cuando la inversión por compresión se produce 
en una falla normal con pendiente de 45" a 60", el valor del esfuerzo 
cortante 1 debe ser lo suficientemente elevado para que ésta sea fácil- 
mente reactivada como falla inversa; posteriormente, puede asociarse 
una reactivación por plegamiento (figura 6.24a). La presencia de una 
cubierta sedimentaria, que sella inicialmente la falla, favorece la forma- 
ción de flexiones, en ocasiones acompañadas de un desprendimiento de 
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falla. 


b) 
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esta cobertura (figura 6.24b). Si la falla preexistente tiene poca pendien- 
te (alrededor de 30%), cercana a la del plano de cizallamiento máximo 
(figura 4.13a), la inversión por compresión es aún más fácil y la geome- 
tría final puede tomar la forma de una cabalgadura (figura 6.24c). Por el 
contrario, en el caso de una falla vertical o casi vertical en la cual el 
valor del esfuerzo normal o,, es elevado en relación con el esfuerzo 
cortante 1, la inversión se realiza difícilmente; a menudo, se forma una 
“Zona muerta” arriba de la cual, el contenido sedimentario del graben se 


desliza (figura 6.24d) según un plano de falla inversa con una pendiente 
de 30 a 45". 


Falla inversa Falla inversa Falla inversa Falla inversa 
+ pliegue + flexión + flexión cizallada 


“Zona muerta” 


Inversión tectónica de una falla inicialmente normal, influencia de la pendiente de la 


La inversión por compresión de una falla normal plana a menudo con- 
duce a una falla inversa de geometría simple, posteriormente complica- 
da con flexiones o escamas y forma lo que se llama una falla-pliegue 
(figura 6.25a). Pero si la falla normal preexistente es lístrica, la forma 
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curva de la falla impone un basculamiento del techo hacia el interior de 
la antigua fosa (figura 6.25b) tal vez acompañado, aquí también, de una 
escama de la pared al piso. Evidentemente, la manifestación de la inver- 
sión es tanto más espectacular como la amplitud del nuevo desplaza- 
miento sea grande con respecto al desplazamiento inicial. La inversión 
puede ser subestimada e incluso ignorada si el segundo desplazamiento 
es inferior al primero. 


a Falla plana b Falla lístrica 
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6.25. Inversión tectónica de fallas inicialmente normales, planas, lístricas. 


2. La inversión de un graben: el ejemplo 
de las montañas Uinta (Estados Unidos) 


La inversión de un graben simétrico conduce a un uplift igualmente simétri- 
co (figura 6.262); por el contrario, la asimetría de una fosa (por ejemplo, un 
semigraben) conduce a la formación de una estructura inversa asimétrica 
cuyas composiciones estructurales pueden ser importantes (figura 6.26b). Un 
ejemplo claro de inversión de graben lo proporcionan las Montañas Uinta en 
las Montañas Rocallosas (figura 6.22) que forman un uplift de 150 km de 
largo por 20 a 30 km de ancho. Las Montañas Uinta resultan de la inversión 
por compresión en el Cretácico Superior-Paleoceno de una gran fosa forma- 
da en el cratón americano en el transcurso de una distensión de edad 
Precámbrico Superior, y durante el cual se acumularon más de 7500 m de 
sedimentos clásticos de edad comprendida entre 1600 y 800 Ma. 
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6.26. Inversión tectónica de graben simétrico (a) y asimétrico (b) 


3. La inversión de una margen continental: 
el ejemplo de la cadena alpina 


Las márgenes continentales pasivas muestran dispositivos estructurales aná- 
logos a los que existen en los bordes de los rifts continentales (ver $ 1-2.3). 
Por tanto, no es raro que el análisis estructural detallado de las cadenas mon- 
tañosas, muestre que a menudo la localización de grandes fallas inversas que 
afectan al basamento de estas cadenas esté controlada por la localización y la 
orientación de fallas mayores en distención originadas en el momento de 
la formación de la cuenca oceánica. Es el caso de los Alpes Occidentales, por 
ejemplo. El fracturamiento de la plataforma continental europea se inició en 
el Triásico Inferior y continuó hasta el Triásico Superior-Jurásico Inferior 
con una arquitectura de Horsts y grabens. La margen occidental actual de los 
macizos cristalinos externos (figura 6.23) estaba entonces bordeada por gran- 
des fallas normales con dirección NNE-SSO, con pendiente generalmente 
hacia el ESE (movimiento 1, figura 6.23a) como lo testimonian las brechas de 
hundimiento sinsedimentarias de edad Jurásico Inferior que se observan en su 
parte inferior y los basculamientos de bloques que están asociados. En el 
Jurásico Superior-Cretácico Inferior la extensión de la región se generaliza 

acompañada de una importante subsidencia de la margen y de una Marta 
actividad magmática (formación de una corteza oceánica) en la cuenca pro- 
piamente dicha. La expansión oceánica se interrumpió en el Cretácico Supe- 
rior. La región entró a esfuerzos por compresión; es entonces cuando se produjo 
la inversión tectónica (movimiento 2, figura 6.23a). La herencia estructural 

de la cuenca y de sus márgenes que se manifiesta en el momento de la inver- 

sión no es solamente de escala local (fallas, bloques básculados,...) sino que 
puede ser considerada desde un punto de vista más general aún, a la escala de 

la corteza (figura 6.23b). 


CAPÍTULO 7 


DEFORMACIÓN DÚCTIL DE LAS ROCAS 


En condiciones naturales, las rocas pueden deformarse de manera dúctil. El 
plegamiento es el ejemplo más claro; como éste ha sido objeto de numerosos 
estudios, se analiza en un capítulo particular (capítulo 8). Este capítulo es más 
general; enfoca a los mecanismos de la deformación dúctil, homogénea y 
heterogénea de las rocas. 


L  DEFORMACIÓN DÚCTIL EN LAS PRUEBAS MECÁNICAS 


A continuación hay un breve repaso del capítulo 3, en el cual se describió las 
condiciones físicas en las cuales se produce la deformación dúctil de las rocas. 


a) A baja temperatura y presión de confinamiento elevada (Q5*C y 
35 MPa, en el experimento de la figura 3.6), una muestra cilíndrica de mármol 
sufre una deformación dúctil de 3 a 20% sin ruptura y adquiere forma de 
barril (figura 4.4b). A la tensión, una muestra de roca puede ser igualmente 
alargada, dúctilmente, a baja temperatura (figura 4.4d); sin embargo, este 
alargamiento necesita presiones de confinamiento a menudo más elevadas 
(750 MPa a la tensión contra 125 MPa a la compresión, a 25*C para la caliza 
de grano fino de Solenhofen). En estos dos casos, la parte deformada de las 
muestras es invadida por dos sistemas de bandas conjugadas, llamadas ban- 
das de Liider, en los metales cuya orientación es cercana a la de los planos 
de cizallamiento conjugados en deformación dúctil-frágil (figura 4.4b y d). 
Estas bandas de Lider son zonas, donde el esfuerzo cortante se encuentra 
concentrado (sin ruptura), que permiten el movimiento relativo de los domi- 
nios menos deformados. 


b) A presión de confinamiento constante, un aumento de la temperatura 
(300% a 600*C en el experimento de la figura 3.7) abate el límite de aparición 
de la deformación y puede aumentar la cantidad de deformación plástica an- 
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tes de la ruptura. El mismo efecto se obtiene con un aumento de la cantidad de 
fluido en la roca a temperatura elevada (figura 3.13a). En estos experimentos 
de alta temperatura, la deformación dúctil de las muestras resulta por una 
transferencia de la materia por difusión que se examina con más detalle en el 
apartado II-2.2. 

Por tanto, el análisis de la deformación dúctil puede tener dos enfoques. 
Puede ser considerado en lo que se refiere al cambio de forma macroscópica 
(distorsión) del material; es el análisis del estado de deformación cuantificado 
por el elipsoide de deformación terminal (ver figura 4.4e y f). También, 
pueden considerarse los diferentes mecanismos microscópicos del desplaza- 
miento dúctil. Este desplazamiento dúctil puede ser condicionado por movi- 
mientos relativos de los dominios, los cuales resultan del fracturamiento de 
los granos cristalinos o también de los bloques rocosos, seguido de un 
deslizamiento en los planos de fractura; es la llamada deformación cata- 
elástica. También puede resultar del deslizamiento intergranular que conduce 
al cambio de forma de los propios granos; esta es la deformación plástica 
por deslizamiento de dislocaciones (ver $ 11-2.1). El desplazamiento dúctil 
también puede resultar de una transferencia de materia a los límites de estos 
dominios por difusión de partículas (ver $ II-2.2). El término de deformación 
dúctil se aplica a la deformación global de un volumen de material (del cual 
es necesario especificar las dimensiones) que se considere como un continuo 
homogéneo. No implica nada de lo que se refiere a los posibles mecanismos 
microscópicos del desplazamiento. 


ll. MECANISMOS DE LA DEFORMACIÓN PLÁSTICA 


Los mecanismos cataclásticos ya fueron descritos en los capítulos 3, 4 y 5; en 
el presente, se estudian los mecanismos de la deformación plástica. El cono- 
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7.1. Defectos de la red cristalina. 
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cimiento de estos mecanismos, a la escala de la red cristalina, proviene de los 
estudios experimentales en física de los minerales, lo cual representa otro 
enfoque de la tectónica (para profundizar, ver Nicolas y Poirier, 1976; Poirier, 
1985; Quéré, 1988). 


1. Mecanismos de la deformación plástica 
a la escala de la red cristalina 


1.1. La red cristalina y sus defectos. La red cristalina está constituida por 
un arreglo periódico de átomos en 3 dimensiones. La existencia misma de un 
cristal implica que sea imperfecto y contenga impurezas (figura 7.1). Algunos 
defectos son puntuales: un nodo* de la red puede estar vacío, en este caso 
se tiene una laguna atómica; o bien, un átomo puede estar incluido entre los 
nodos de la red, entonces existe un átomo intersticial, o también, un átomo 
puede ser diferente de aquellos que ocupan normalmente los nodos como lo 
requiere la estequiometría, en este caso es una impureza. Los defectos pue- 
den ser lineales; es el caso, por ejemplo, de la línea de terminación de un 
semiplano reticular suplementario que se inserte entre los planos de la red. 
Finalmente un defecto puede ser planar; es el caso por ejemplo, del límite 
exterior de un cristal y también otros defectos fundamentales para la plasticidad 
como las maclas, las paredes de dislocación, etcétera. (Ver $ 11-2.1.) 


1.2. La difusión en la red cristalina y la transferencia de materia. En el 
interior de un cristal, un átomo no permanece en un nodo de la red sino que se 
desplaza a través de ésta con saltos en lagunas y en intersticios. De esta 
manera, los átomos de la red pueden viajar por un proceso que hace intervenir 
la difusión al estado sólido. Empíricamente se constata que el flujo (J) de 
átomos que se difunden es proporcional a su gradiente de concentración (dC 
/dx); es la Ley de Fick. 


Jx=-D, + dC/dX (1) 


Dx es el coeficiente de difusión que expresa la movilidad de los átomos. 
De hecho, esta ley solamente se aplica a los sistemas ideales con sistemas 
diluidos y no a los minerales complejos, A, Bg C,, no ideales que se consi- 
deran en geología (ver Jaoul, 1990). En estos minerales, el flujo J, de los 
átomos que se difunden, de la especie (1) es: 


*(N. de T.) Cruce o intersección de la red. 
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_-_%D, du 


Vu RI dx (1) 


donde a, = a, B y y el coeficiente de estequiometría en la fórmula del 
mineral; V,, el volumen molar del mineral; u, el potencial químico de la partí- 
cula (i) y D, el coeficiente de autodifusión del átomo (i) que es térmicamente 
activo como una exponencial: D, = K.e PT (E = energía de activación de la 
difusión). Esta ley es equivalente a la ley de Fick para el caso ideal. La movi- 
lidad de los átomos aumenta cuando la temperatura se incrementa y decrece 
cuando la presión hidrostática se eleva. También se demuesta que la 
concentación de lagunas es mayor en las superficies en tensión y menor en 
las superficies en compresión. Un átomo (A, figura 7.2a) puede migrar hacia 
la superficie de un cristal sometido al esfuerzo desviador más débil (exten- 
sión) o; y las lagunas (L, figura 7.2a) migrar hacia la superficie sometida al 
esfuerzo desviador más fuerte (compresión) o; . De estas migraciones resul- 
ta una transferencia de materia a partir de superficies discretas, que condu- 
ce a una contracción y a un alargamiento del grano. La deformación del 
grano es coaxial, los ejes principales de la deformación guardan la misma 
orientación durante la deformación. 


1.3. Dislocaciones en la red cristalina y el deslizamiento de las dislocaciones. 
La deformación plástica también puede llevarse a cabo por deslizamiento de 
una parte del cristal en un plano cristalográfico (figura 7.2b), que suele ser un 
plano atómico denso, y sigue una dirección cristalográfica (b) cuyas 
distancias interatómicas son pequeñas. El conjunto 'plano-dirección se 
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7.2. (a) Deformación coaxial de un cristal por difusión de átomos (A) y de lagunas (L); (b) 
Deformación no coaxial de un cristal por deslizamiento en una sola familia de planos 
cristalográficos. 
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llama sistema de deslizamiento. Sin embargo, en el plano de deslizamiento no 
se rompen al mismo tiempo todas las ligas atómicas; el deslizamiento se pro- 


paga progresivamente en la zona intacta. La línea que limita a la región donde 


el deslizamiento ya ha tenido lugar es un defecto lineal llamado dislocación. 
Una dislocación es el borde de un semiplano reticular suplementario 


| (figura 7.3a) que puede desplazarse (deslizar) sucesivamente con una canti- 


dad elemental, igual a la distancia interatómica (figura 7.4). Esta dislocación 
ocurre en el plano de deslizamiento. Cuando se aplica un esfuerzo cortante, 


paralelo al plano de deslizamiento, la dislocación que se desplaza paralela- 


mente al esfuerzo cortante se llama dislocación marginal (en inglés edge 
dislocation). La que se desplaza perpendicularmente a la dirección del 
cizallamiento (esfuerzo cortante) se llama dislocación por torsión (en inglés 
serew dislocation), la cual está bien representada en la propagación del ex- 
tremo de un rasgón en una resma de papel (figura 7.3a). De manera más 
general, la superficie que se desliza se extiende alrededor de ella en todas 
direcciones; por tanto, está limitada por un bucle de dislocación (figura 7.3b) 
que comporta a la vez secciones: marginal, de torsión y mixta. Una dislocación 
se caracteriza por un vector de desplazamiento y la cantidad de desplaza- 


miento elemental, el vector de Burgers b (figura 7.3a) que expresa la direc- 


- Ción del desplazamiento y la cantidad del desplazamiento elemental. La 
deformación plástica de un cristal por deslizamiento en una sola familia de 
planos cristalográficos de un cristal produce una deformación rotacional (ver 
figura 2.13b), progresiva, llamada deformación no-coaxial. El plano de 
aplastamiento-alargamiento de la materia (S) es oblicuo en los planos de des- 
lizamiento (C), (figura 7.2b). 
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7.3. (a) Dislocación marginal y dislocación por torsión en un cristal; b es el vector de Burgers 
y D., D,, las direcciones de desplazamiento marginal y de torsión; (b) Porción del bucle de 
dislocación. 
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2. Mecanismos de la deformación plástica 
a escala del agregado policristalino 


2.1. Deformación por deslizamiento de dislocaciones. Un deslizamiento 
se produce en una familia de planos cristalográficos si el esfuerzo cortante 
resultante (en inglés resolved shear stress) en ésta alcanza un valor crítico 
T, - En numerosos cristales existen varios sistemas de posibles deslizamientos 
donde cada uno tiene un valor crítico que depende de la temperatura. Esta 
deformación plástica se llama deformación por deslizamiento de dislocaciones 
(en inglés dislocation glide). 

Para la deformación por deslizamiento de dislocaciones de un agregado 
policristalino de la misma especie mineral, sin orientación preferencial, se pue- 
den presentar dos casos: 


La deformación de todos los granos es homogénea en el agregado. 
En este caso, en cualquier parte de la deformación debe estar defi- 
nida por las 6 componentes €; de un tensor homogéneo de defor- 
mación incrementable [(10), capítulo 2] ; estas componentes se 
reducen a 5, puesto que la deformación por deslizamiento de dislo- 
caciones es de igual volumen: (AV/V =8,, +£,, +€,, = 0). Esto 
se realiza si en los granos existen 5 sistemas de deslizamiento inde- 
pendientes: es el criterio de ductilidad de Von Mises; los metales 
muy dúctiles lo satisfacen. 

No existen 5 sistemas de deslizamiento independientes: por tanto, 
los granos cuyos sistemas de deslizamiento estén mejor orientados 
con respecto al esfuerzo serán los primeros que se deformen. Sus 
deslizamientos deben acomodarse de acuerdo con las deformacio- 
nes elásticas de los granos vecinos, en los cuales se desarrollan los 
esfuerzos internos elásticos. Es el caso de la mayor parte de los mi- 


nerales de rocas que poseen un número pequeño de sistemas de 
deslizamiento. 
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a) A baja temperatura (T < 1/2 T, donde T,es la temperatura de fusión 
en grados K), para esfuerzos pequeños, los esfuerzos elásticos internos son 
parcialmente liberados por las curvaturas de la red cristalina (que se expresan 
por las extinciones ondulantes de los minerales en el microscopio polarizante), 
y por entrelazamientos de dislocaciones (en inglés dislocation tangle). Para 
esfuerzos más elevados, la orientación de la red es más perturbada: se pueden 
formar maclas mecánicas o pliegues de los cristales. Finalmente, a esfuerzo 
muy fuerte los planos reticulares se abren al formarse rompimientos de cru- 
cero. 


b) A alta temperatura (T> 1/2 T)), el deslizamiento de las dislocaciones 
es ayudado por la difusión. Se sabe que cuando la deformación se incrementa, 
existe un endurecimiento del material (figura 3.1). Esto se debe a un fuerte 
aumento de la densidad de las dislocaciones; estas últimas se localizan en los 
diversos defectos de la red cristalina, en particular sobre las dislocaciones 
cercanas y se necesita esfuerzos con valores cada vez más elevados para 
moverlas. Sin embargo, a temperatura alta, las lagunas atómicas y los átomos 
pueden difundirse fácilmente y las dislocaciones marginales pueden contornear 
los obstáculos si las lagunas o los átomos (L y A, figura 7.5a) se agregan a la 
extremidad del semiplano reticular suplementario; este es el fenómeno de au- 
mento de dislocaciones. Esto permite una disminución en la densidad de las 
dislocaciones aisladas, por ejemplo, por su aniquilamiento, cuando dos 
dislocaciones que se desplazan en sentido opuesto, entran en contacto (figura 
7.5b) o por sus agrupamientos planares que forman lo que se llama paredes 
de dislocación. En el interior de los granos, estas paredes separan a los 
granos a manera de subgranos con orientaciones cristalinas un poco diferen- 
tes que a menudo se observan en los granos de cuarzo deformados; este es el 
proceso de poligonización. El conjunto de estos procesos constituye el fenó- 
meno de recuperación (en inglés recovery). Así, se puede establecer un 
equilibrio dinámico entre el endurecimiento y la recuperación que conduce a 
un flujo estacionario llamado flujo de dislocación (en inglés climb controlled 
creep o dislocation creep). La velocidad de deformación £ es controlada por 
la elevación de dislocaciones, es decir, por la difusión dentro del cristal 


exo Do” 0) 


en general, con n = 3 — 5: el flujo de dislocación es no newtoniano. D, es 
un coeficiente de difusión efectivo del conjunto de átomos migrantes hacia o 
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fuera de la dislocación para hacerla aumentar. Para un mineral con fórmula 
A, Bp C,, [ver (1)]: 


l A 
== ¡ = + + 
D: 2 DD "Mm Dr a 


donde D > Dj, D, son los coeficientes de autodifusión de las especiesi=A, 
B, C. Si se encuentra que una de estas especies tiene un coeficiente de 
autodifusión mucho más pequeño que los otros, es ella la que controla la 
velocidad de deformación é . Es necesario notar que £ es térmicamente acti- 
vado como lo es D, (ver Jaoul, 1990). 


I 1 II Plano reticular 
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7,5. (a) Subida de una dislocación de 1 a 2 por el añadido de una laguna (L); la dislocación puede 
rodear el oostáculo y desplazarse de l a II. (b) Dos dislocaciones suben de 1 a 2 por el añadido 
de átomos (A) y se anulan. 


2.2. La deformación plástica por transferencia de materia 

a) La difusión en altas temperaturas (T > 1/2 T). A temperaturas altas, 
puede haber una transferencia de materia directamente por difusión (figura 
7,2a) de los átomos hacia las superficies sometidas al esfuerzo desviador más 
débil (o; ) y de las lagunas hacia las superficies sometidas al esfuerzo desviador 
más fuerte (0; ). La difusión puede producirse a través del cristal; este es el 
flujo de Nabarro-Herring (figura 7.6a) para el cual la velocidad de 
deformación £ depende del coeficiente de difusión efectiva en el cristal (D,), 
del esfuerzo diferencial (o” ) y del tamaño (d) de los granos: 


¿go D,-0/d? (3) 


La difusión también puede producirse a lo largo de las juntas de los 
granos, bordeándolos (figura 7.6b); es el llamado JHujo de Coble. En este 
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caso, la velocidad de deformación depende de un coeficiente de difusión en 
las juntas de los granos (D) y del espesor $ de la junta. 


20 D,-80/d* (4) 


El flujo por difusión sólo es preponderante para los esfuerzos débiles, 
con temperaturas elevadas (figura 7.7) y un tamaño pequeño de los granos, 
inferior a 20 H. El flujo por difusión depende de un exponente n = 1 del 
esfuerzo o” ; es el flujo viscoso newtoniano. 


b) La presión-disolución a bajas temperaturas. El proceso de disolu- 
ción-cristalización o presión-disolución (en inglés pressure-solution) 
no difiere fundamentalmente del flujo de Coble, excepto por la presencia de 
un fluido que moja las juntas de los granos (figura 7.6c). Se establece un flujo 
de los iones disueltos (I, figura 7.6c) de las caras del sólido sometidas al es- 
fuerzo desviador (o; ) más fuerte hacia las caras sometidas al esfuerzo 
desviador más débil (o; ). La transferencia de ¡iones se realiza en el fluido 
intergranular, ya sea por difusión o por infiltración. La ley de la velocidad del 
flujo es del mismo tipo que la del flujo de Coble, con D,, como el coeficiente de 
difusión en el fluido intergranular: 


20D, -30/d' (5) 


7.6. Mecanismos de transferencia de materia por difusión: (a) flujo de Nabarro-Herring, (b) 
flujo de Coble y (c) por presión-disolución. La forma inicial de los granos se muestra en líneas 
cortas. A: átomos, I: iones. 
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7.7. Gráfica de dominios (T-0) de deformación de la calcita; el tamaño de los granos es de 
100 y ( y la presión del fluido es de 100 MPa para la presión disolución (según Rutter, 1976, 
Phil. Trans. Roy. Soc. London, A 283, 43-54). Las curvas representan las tasas de deforma- 
ción por segundo. Se ha considerado que para e > 10% S* la deformación es característica a 
baja temperatura. 


En este caso, el sistema no es necesariamente cerrado a la escala del 
grano, ya que los elementos disueltos pueden ser transportados por el fluido, y 
cristalizar lejos del lugar de disolución. El fenómeno de presión-disolución 
puede ser importante a bajas temperaturas y por tanto, a menudo está asocia- 
do a la tectónica de ruptura, en particular para las calizas en las cuales se 
manifiesta por la formación de las juntas estilolíticas (figura 4.3b) y de grietas 
con cristalización de minerales (figura 4.3a). 

Como ejemplo, en la figura 7.7 aparece una gráfica de los dominios 
temperatura-esfuerzo en los diferentes mecanismos de flujo para la calcita. 
No obstante, es necesario recordar que para la heterogeneidad mineralógica 
de las rocas, diferentes mecanismos de flujo pueden ser activos al mismo 
tiempo y para un mismo volumen rocoso. 


3. Recristalización y cristalización de los minerales de las rocas 
Una roca está compuesta por un agregado de minerales (las fases) que depen- 


de de la composición química global de la roca, y de las condiciones físicas 
del medio en el cual se encuentra en proceso de formación, a temperatura 
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elevada. Si las condiciones permanecen estables, existe una recristalización 
de los minerales presentes; si estas condiciones cambian, ocurre una 
cristalización de nuevas especies mineralógicas. 


3.1. Recristalización sin cambios de fase 
a) Recristalización inducida por deformación: 


+  Recristalización dinámica. Se ha observado ($ II-2.1.b) que, con tempe- 
ratura elevada, la recuperación disminuye la densidad de las dislocaciones 
aisladas y conduce, por el proceso de poligonización, a la formación de 
subgranos en el interior de los granos. Probablemente, a partir de estos 
subgranos se forma el núcleo de nuevos granos. Estos últimos crecen por 
migración en las juntas de los granos y son poligonizados durante su 
crecimiento. Asimismo, puede establecerse un equilibrio dinámico, don- 
de el tamaño medio (d) de los granos es uniforme, depende del esfuerzo 
diferencial o' de flujo y poco de la temperatura: 


d « k/o' (6) 


En principio, la determinación experimental del valor k para diferentes 


minerales permite estimar el esfuerzo diferencial o' para la deformación na- 


tural de un agregado policristalino si la deformación se lleva a cabo en régi- 
men estacionario, lo cual desafortunadamente nunca es demostrable. 

Los granos recristalizados dinámicamente poseen formas alargadas o 
aplastadas con una subestructura en subgranos: la estructura del agregado 
muestra una orientación preferencial. Está fuera del propósito de la presente 
obra el detallar la adquisición de esta estructura preferencial. Una simula- 
ción numérica bidimensional (Etchécopar, 1974) sugiere las características 
fundamentales para una aproximación puramente geométrica, sin 
recristalización. En este modelo se admite que los granos formadores del agre- 
gado policristalino tienen un sistema único de deslizamiento orientado de ma- 
nera aleatoria (figura 7.8a). En este sistema, los mismos se deforman por 
deslizamiento de traslación y rotación. Se observa que en cizallamiento simple 
(figura 7.8b), los sistemas de deslizamiento tienden a orientarse 
estadísticamente, por rotación de los granos, según un plano (C) paralelo al 
cizallamiento motor y de acuerdo con una dirección conjugada (C”). Cuando 
el cizallamiento aumenta, el sistema de deslizamiento (C), poco oblicuo con 
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respecto al plano de compresión (S), se vuelve preponderante. En un 
cizallamiento puro (figura 7.8c), los sistemas de deslizamiento tienden a orien- 
tarse estadísticamente por rotación de los granos según los planos (C) y (C”) 
simétricos con respecto al plano de compresión (S). En los dos casos, resultan 
unas orientaciones preferenciales características de los sistemas de 
deslizamiento es decir, de la red cristalina y de forma (relaciones geométricas 
compresión S/cizallamiento C). De hecho, la deformación en tres dimensio- 
nes de los agregados policristalinos, aun formados por una sola especie 
mineralógica, es mucho más compleja ya que a menudo activa varios siste- 
mas de deslizamiento. Por otra parte, no se producen vacíos entre los granos, 
ni superposiciones de granos, tal como se les puede observar en la figura 7.8 
ya que existe una recristalización dinámica de los granos en el transcurso de 
la formación. En Ribbe y Yang (1991), se expone un enfoque más complejo, 
pero más realista de la adquisición de una textura preferencial tridimensional, 
con recristalización. 


7.8. Simulación numérica bidimensional de la deformación por deslizamiento de dislocación 
en un solo sistema de deslizamiento (representado por una raya en los granos hexagonales) 
en un agregado formado por una sola especie mineral: (a) por cizallamiento simple, (b) por 
cizallamiento puro. Los vacíos y las superposiciones de granos están representadas respecti- 
vamente por un rayado fino y por un punteado (según Etchécopar, 1974, Tesis, Montpellier y 
Nicolas y Poirier, 1976, Masson, París, 223 p.). 
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+ Una recristalización estática se produce cuando el esfuerzo tectónico 


cesa de accionar y el estado de esfuerzos se vuelve hidrostático (es el 
fenómeno de recocido de los metalurgistas). A elevadas temperaturas, 
en primer lugar se produce una recristalización estática primaria que 
tiende, como en la recristalización dinámica, a disminuir por recupera- 
ción, la energía de deformación almacenada en los granos a causa de las 
dislocaciones. Existe una nucleación de los nuevos granos (neoblastos), 
libres de dislocaciones, probablemente a partir de los subgranos. Estos 
nuevos granos crecen por migración de las juntas de granos a expensas 
de los granos deformados que contienen muchas dislocaciones y que 
terminan por ser reabsorbidos. En los granos que están libres de 
dislocaciones, la disminución de energía de deformación sólo puede con- 
tinuar por una disminución de la energía de superficie: es la 
recristalización estática secundaria. La superficie total de los granos 
debe disminuir: los granos grandes crecen a expensas de los pequeños 
por migración de las juntas, y éstas tienden a rectificar sus trazas que 
convergen hacia puntos triples con ángulos de 120”. La recristalización 
tiende a borrar la orientación preferencial del agregado y a proporcionar- 
le una textura equigranular. 


b) La recristalización inducida por el esfuerzo: 


El transporte de materia por difusión o por presión-disolución puede originar 
también la orientación preferencial de un agregado policristalino (figura 7.6). 
Los granos tienden a crecer en la dirección de o; y a comprimirse en la direc- 
ción o, y en este caso, la deformación global del agregado es coaxial. Así, se 
pueden observar cristales como el cuarzo que presentan franjas neoformadas, 
sin impurezas, alrededor de un antiguo grano que incluye impurezas. 


3.2. La cristalización con cambio de fases. Cuando las condiciones físicas del 
medio cambian, existe cristalización de los minerales neoformados a expen- 
sas de los antiguos minerales que se vuelven inestables; por tanto, hay cam- 
bio de fases. Los cambios de fases implican procesos de difusión de elementos 
en seco o en presencia de fluidos; estos procesos dependen de las condiciones 
de presión y de temperatura. 

El conjunto de procesos de recristalización y cristalización, asociados O 
no a cambios químicos, constituye el metamorfismo. 
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III. PRINCIPALES ESTRUCTURAS DÚCTILES 
HOMOGÉNEAS NATURALES DE LAS ROCAS 


Cuando se produce una deformación dúctil en las rocas, el material se com- 
prime o se alarga. Las rocas que presentan tales deformaciones se llaman 
tectonitas. Se distinguen 3 tipos principales (figura 7.9): las tectonitas S que 
poseen una estructura únicamente planar (esquistosidad o foliación), las tec- 
tonitas L que poseen una estructura únicamente linea! (lineación), y las 
tectonitas S-L que son las más abundantes, las cuales presentan a la vez 
esquistosidad y lineación. Los elementos incluidos en las rocas pueden expe- 
rimentar también las deformaciones y de esta manera, servir de marcadores 
de la deformación. Son los primeros que se examinará. 


TECTONITA 


Esquistosidad Lineación Esquistosidad y lineación 


7.9. Principales tipos de tectonitas de la deformación dúctil. 


1. Elementos deformados y el elipsoide de deformación terminal 


1.1. Elementos incluidos en las rocas. Entre el elemento y la matriz de la roca 
puede no existir contraste mecánico o, por el contrario, este contraste puede ser 
muy fuerte, lo cual conduce a dos modelos de deformaciones diferentes: 


+ enel primer caso, los objetos son deformados pasivamente en la 
matriz y permiten definir la forma del elipsoide de deformación 
terminal del conjunto elemento-matriz; 

+ — enelsegundo caso, los elementos crean perturbaciones locales de 
deformación y al mismo tiempo informan si el régimen tectónico 
que ha producido esta deformación es rotacional o no (ver $ IV). 
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Los elementos incluidos en la roca tienen orígenes diversos y son de 
formas variables. Naturalmente, los objetos de forma simple (por ejemplo, 
los oolitos esféricos) o de forma perfectamente conocida (por ejemplo, los 
fósiles) son utilizados preferentemente para determinar el elipsoide de defor- 
mación terminal. 


1.2. A partir de la medida de los elementos deformados se han elaborado 
numerosos métodos (ver Ramsay y Huber, 1983) para reconstruir el elipsoide 
de deformación terminal (forma y orientación). 


a) Caso de elementos inicialmente esféricos. En el caso muy simple de 
las esferas, por ejemplo los oolitos, se transforman en elipsoides de 3 ejes X, 
Y, Z (ver capítulo 2 $ II). En tres secciones ortogonales cortadas en la mues- 
tra y orientadas perpendicularmente al plano de esquistosidad y paralelamente 
a la lineación, que corresponden a los tres planos principales de deformación 
Z Y, ZX y XY (ver $ I1-4), se mide las longitudes de los semiejes de las elipses. 
Con estas medidas, realizadas estadísticamente, se deduce las relaciones prin- 
cipales de deformación (figura 7.10b): 


R,y= (1 +e/( +0), Ryg= (1 +eJ/(1 + e), Ry¿= (1 +e/01 + e,). 


Xx 
m 1 . 1 
79 97B1 79 97B2 o 1 
1 
80 y tana 1.272 80] tana 1.68 a) l+ e! E e, 
. e 
60 Y 


(a) (b) 


7.10. Elipsoide de deformación terminada: (a) determinación de las longitudes medias de 
los ejes del elipsoide (caso de las vesículas en las pillow lavas), 1, m, y n son las longitudes de los 
ejes de las elipses medidas en dos direcciones ortogonales de la roca (según Vergely, 1984, 
Tesis, Orsay): (b) parámetros en forma de elipsoide (según Ramsay y Huber, 1983, Acad. 
Press, Londres, 450 p.). 
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La relación de estos valores en un diagrama de ordenadas R_. y de 
abscisas R,,, llamado diagrama de Flinn (1962), permite caracterizar la laos del 
elipsoide de deformación (figura 7.11). El parámetro k = (R,,— )/R,,- 1) 
localiza el elemento deformado en el diagrama donde se distinguen 3 dolio 
nios: 


Dominio B 
o>k> 1 
De lb 
l+e é AN Do 
RL (AS Dominio A 
ds 1>k>0 


1 7 k=0 
+e 
y 
RA, l+e 


7.11. Diagrama de Flinn (1962, J. Geol. Soc. London, 68, 385-433) que representa las diver- 
sas formas del elipsoide de deformación. 


+ — eldominio A donde 1 >k>0, caracterizado por un elipsoide triaxial 
de forma aplastada (en inglés oblate) que resulta de una deforma- 
ción por compresión dominante. j 

» el dominio B donde o >k > 1, caracterizado por un elipsoide 
triaxial de forma alargada (en inglés prolate) que resulta de una 
deformación por constricción dominante. 

+ un dominio intermedio donde k = 1, Y permanece sin variar, la 
deformación se llama plana o biaxial. 

+ los dominios límites con k = O son característicos de un elipsoide 
aplastado, de revolución alrededor del eje Z(X= Y); cuando k=0w0, 
es característico de un elipsoide alargado, de revolución alrededor 
del eje X (Y = Z, deformación en estricción). 


Ml b) Caso de elementos de formas complejas. En el caso de los objetos 
inicialmente elipsoidales, los cantos rodados por ejemplo, la orientación y la 
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forma de los elementos deformados es el resultado de la superposición del 
elipsoide de deformación sobre esos elementos aproximadamente elipsoidales 
y de orientación aleatoria. Existen técnicas específicas (ver Ramsay y Huber, 
1983) que permiten estimar la forma y la orientación del elipsoide de deforma- 
ción registrados por tales elementos. Para elementos de forma alargada 
(belemnitas, crinoideos, minerales aciculares, etc.), cuya deformación se lle- 
va a cabo por rompimiento y desplazamiento acompañado a menudo de rota- 
ción (figura 7.12), la forma de la elipse de deformación (en el plano de 
observación) puede ser obtenida a partir de medidas del alargamiento de los 
elementos según las diferentes direcciones. Con fósiles de formas más com- 
plicadas (trilobitas, braquiópodos, ammonitas, etc.) se utiliza la modificación 
de los valores angulares característicos, conocidos en los fósiles no deforma- 
dos para determinar el elipsoide de deformación. 


Fibras de calcita 


——  Lineación de estiramiento 7 


7.12. Ejemplo de fósiles deformados por rompimiento, traslación y rotación. 


2. Foliación y lineaciones 


2.1. La foliación (cleavage en inglés) es una estructura planar, de origen 
tectónico, según la cual las rocas se parten preferencialmente. La distinción 
de los principales tipos de foliación se establece por el carácter continuo 
/discontinuo que presenta (a escala de la observación microscópica Óptica) este 
corte paralelo, que incluye la totalidad de la roca, y que se llama penetrante. 


+ La foliación es de tipo continuo (continuous cleavage en inglés) 
cuando ningún plano de fisilidad, es decir cortes en laminillas, es 


observable al microscopio; se trata de la foliación de flujo (figura 
7.13), La foliación pizarrosa es el ejemplo más conocido 
(macroscópicamente presenta una forma de corte en laminillas que 
no se advierte al microscopio). 


FOLIACIÓN DE TIPO CONTINUA 


S Foliación desunida 


(foliación de flujo) 


FOLIACIÓN DE TIPO ESPACIADO Foliación de crenulación 


7.13. Principales tipos de foliación. 


+ Lafoliación es de tipo espaciado (spaced cleavage en inglés) cuan- 
do la roca muestra zonas de foliación (cleavage domains), (s, figu- 
ra 4.13) que son planos de fisilidad y separan zonas llamadas 
microlitones (m, figura 7.13). Según la importancia de la deforma- 
ción de los microlitones y de la morfología de las superficies que 
los separan, se distingue la foliación desunida (llamada 
impropiamente esquistosidad de fractura) y la foliación de 
crenulación (figura 7.13) llamada también foliación con 
micropliegues (en inglés strain-slip cleavage; 2, figura 7.14). Esta 
última afecta a las rocas que presentan una foliación original rica 
en filitas (pelitas, sericitoesquistos, micaesquistos, etcétera). 
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La esquistosidad (schistosity en inglés) expresa un corte de la roca en 
laminillas de naturaleza mineralógica diferente que resulta de transformacio- 
nes metamórficas. 


7.14. Principales tipos de lineaciones: 1) de intersección (L,); 2) de microplegamiento (L,); 
3) mineralógico (L, ); alargamiento de minerales prismáticos o de zonas de presión (OP); 4) 
de alargamiento (L,) dúctil (figura gris) o frágil (figura negra); 5) de budinage (L,,). 


2.2. Las lineaciones son estructuras lineales, paralelas entre ellas, penetrantes 
a la escala de muestra. Bajo este término se encuentran reunidas diversas 
estructuras de origen tectónico, y también sedimentario o magmático. En lo que 
concierne a las lineaciones tectónicas, se puede distinguir 4 tipos principales. 


+ Lineación de intersección (L,) resulta de la intersección de dos su- 
perficies, por ejemplo la estratificación (S,) y una foliación (S), o 
bien dos foliaciones (1, figura 7.14). La lineación de intersección es 
observable en una de las superficies concernientes y su aspecto 
(estilo, espaciamiento, etc.) en general es diferente según la super- 
ficie considerada. A veces, estas lineaciones son curvas. Esto pue- 
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de deberse a la torsión de una lineación inicialmente rectilínea 
(superposición de dos fases de deformación), o a la intersección de 
una superficie plana con una superficie curva. 

+ Lineación de crenulación (o de micropliegues) (L,) corresponde a 
un plegamiento de una superficie de estratificación (S,) o de 
foliación (S). Representa los ejes de micropliegues que afectan a 
esta superficie (2, figura 7.14). Este tipo de lineación se encuentra 
estrechamente ligado a la foliación de crenulación (figura 7.13) que 
se desarrolla preferencialmente en rocas ricas en minerales filitosos. 

+ — Lineación mineral (L,) se manifiesta en las rocas deformadas por 
alargamiento de minerales neoformados o no. Esta lineación puede 
resultar a partir de minerales de forma acicular que cristalizan en el 
transcurso de una deformación por estricción (3, figura 7.14). Tam- 
bién puede deberse a la reorientación de antiguos minerales a cau- 
sa de la deformación. La cristalización de minerales (aciculares o no) 
en las zonas oscuras de presión (pressure shadow, en inglés) tam- 
bién puede dar origen a este tipo de lineación (OP, 3 figura 7.14). 

+ Lineación de alargamiento (L,) resulta del estiramiento de los ele- 
mentos (cantos rodados, fósiles, granos, minerales, etc.) en una di- 
rección preferencial. Estos elementos se deforman dúctilmente o 
se fragmentan. En este último caso, los fragmentos se desplazan y 
se reorientan según la dirección de alargamiento de la materia (4, 
figura 7.14). 

+ Lineación del budinage (L,) resulta de una estricción regular y re- 
petida de niveles competentes incluidos en una matriz dúctil (5, 
figura 7.14). Los niveles competentes se cortan en barras paralelas, 
según las zonas de ruptura, las cuales a menudo se cierran por 
cristalizaciones de minerales (cuarzo, calcita, etcétera). 


3. Los mecanismos de formación de foliaciones 


Los principales mecanismos de deformación dúctil, analizados en la sección 
II, intervienen en la formación de la foliación. Actúan solos o combinados 
para una rotación rígida del material. 


3.1. La foliación desunida (de fractura) es una foliación espaciada que, esen- 
cialmente, resulta de una deformación por presión-disolución localizada a lo 
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largo de las superficies discretas que separan los microlitones. En estos últi- 
mos cristalizan minerales, ya sea en el interior de microfracturas ortogonales, 
en el plano de foliación (1, figura 7.15), o bien a lo largo de caras no comprl- 
midas de clastos resistentes (Cl., figura 7.16). Estos minerales, llamados de 
relleno, a menudo crecen perpendicularmente a los respaldos de las 
microfracturas y paralelamente a la foliación como prueba del alargamiento 
del material durante la adquisición de esta foliación. La superficie de foliación 
puede ser plana, ondulada o accidentada por micropliegues que recuerdan a 
las juntas estilolíticas (ver figura 4.3b). La desaparición de parte de los ele- 
mentos (oolito, fósil, etc.) contra estas superficies (1, figura 7.16) y a concen- 
tración residual de minerales arcillosos en ellas, son prueba del mecanismo 
de disolución que crea estas microestructuras. La disolución se inicia en las 
microfracturas que sirven de drene a los fluidos o partir de heterogeneidades 
(clastos, fósiles, vetillas) de la roca, que constituyen los lugares de acumula- 
ción de esfuerzos. y 
Los desfasamientos de niveles de referencia (estratificación o 
esquistosidad anterior) a menudo observados en las rocas que presentan una 
determinada foliación, permiten suponer la existencia de un cizallamiento a 
lo largo de los planos de foliación. De hecho, se forman a causa de la desapa- 
rición por disolución de un volumen de materia en la vecindad inmediata aun 
plano de foliación oblicua con respecto a los niveles de referencia (Sx, 1, 
figura 7.16). La foliación desunida se desarrolla en todas las rocas formadas 
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7.15. Principales mecanismos que intervienen en la formación de la foliación. 
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por minerales sensibles a la disolución (calcita, cuarzo), sobre todo en las 


rocas carbonatadas impuras (calizas arcillosas, margo-calizas, margas, lutitas 
calcáreas). 
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le dd "> foliación: 1) foliación por fractura (S fr) [caliza fina con clastos de calcita 
y marcador planar (Sx) anterior a la foliación]; 2) foliación de crenulación (Sc); iació 
de flujo (Sfl); 4) esquistosidad (F). aora ea 


. 


3.2. La foliación con crenulación es una foliación espaciada que se forma por 
la acción simultánea de un proceso de presión-disolución localizada en su- 
perficies discretas, y de una rotación rígida del material (2, figura 7.15) ligada 
al plegamiento de los microlitones. Las filitas son reorientadas por rotación 
rígida en los flancos de los pliegues en el momento de flexión del material. de 
tal manera que su plano de foliación (plano 001) se vuelve paralelo o del al 
plano axial de los micropliegues (figura 7.13). Además, en los flancos de los 
pliegues donde el esfuerzo medio o, es el más fuerte, se produce una disolu- 
ción importante y una transferencia de materia hacia las charnelas (2, figura 
7.16). Esto provoca una transposición del foliado inicial (S, o S ) en bandas 

filitosas en los flancos de los pliegues y cuarzosas o cslelticas en las chanclas. 
La fisilidad de la roca se debe, precisamente, a la orientación preferencial de 
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las filitas en los flancos de los micropliegues. La forma de los micropliegues 
que proporciona esta foliación de crenulación, es función de la posición que 
éstas ocupan en los pliegues de mayor dimensión, en los cuales se forman: 
simétrica en las charnelas del pliegue mayor y asimétrica en sus flancos; la 
asimetría se invierte de un flanco al otro. 


3.3. La foliación de flujo es una foliación de tipo continuo; no obstante, en 
lámina delgada (3, figura 7.16), se puede distinguir zonas lenticulares, forma- 
das por agregados o por minerales aislados (los más frecuentes son cuarzo y 
feldespato), en un fondo constituido por minerales filitosos dispuestos para- 
lelamente, en películas muy apretadas, anastomosadas alrededor de clastos y 
agregados. 

Esta foliación puede resultar de una reorientación pasiva por rotación 
rígida (2, figura 7.15) de minerales con hábito en finas placas (micas), asocia- 
da a un proceso de presión-disolución. Existe disolución de minerales sensi- 
bles (calcita, cuarzo), localizada en las superficies sometidas al esfuerzo 
desviador más fuerte, y recristalización a lo largo de las superficies sometidas 
al esfuerzo desviador más débil (zonas oscuras de presión, 1, figura 7.19). En 
algunas zonas favorables (franjas de presión —2, figura 7.19) pueden produ- 
cirse cristalizaciones orientadas de minerales. 

En las rocas ricas en minerales silicatados no filitosos (cuarzo, feldespato), 
la foliación de flujo puede adquirirse por un proceso de deslizamiento de 
dislocaciones (3, figura 7.15), acompañado de una recristalización dinámica 
de los minerales existentes (ver $ 11.3.1), o de una cristalización orientada de 
neoblastos (4, figura 7.15 y 4, figura 7.16). La roca así formada posee una 
foliación de flujo que se manifiesta por una orientación preferencial de for- 
ma de los minerales (alargamiento de los granos paralelamente a una misma 
dirección) y por una orientación preferencial de la red cristalina cuyo estu- 
dio se realiza a partir del análisis estadístico de la orientación de los ejes Ópti- 
cos de los minerales deformados. Así, es posible caracterizar el régimen de la 
deformación (coaxial o no), el sentido del cizallamiento si la deformación es 
no coaxial y definir la orientación de los ejes cinemáticos asociados a esta 
deformación (para más detalles, ver Bouchez, 1977). 

En definitiva, la foliación de flujo se forma en un largo abanico de con- 
diciones físicas (€, P, T ) en las cuales aparecen y se combinan los diversos 
mecanismos de la deformación dúctil (ver figura 7.7) desde las zonas sin 
metamorfismo hasta los dominios fuertemente transformados por meta- 
morfismo. 
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4. Relaciones entre foliaciones, lineaciones y ejes de deformación 


Estas relaciones dependen de los mecanismos implicados en la formación de 
las foliaciones y de las lineaciones. 


4.1. Las foliaciones y los ejes de deformación. La observación de las rela- 
ciones estructurales entre los elementos deformados (oolitos, fósiles, etc.) y 
el plano de foliación muestra que, en numerosos casos, la foliación correspon- 
de al plano XY de deformación. Esto es particularmente verdadero para los 
planos de foliación desunida y de crenulación que son planos de presión- 
disolución (figura 7.17a); en este caso, la deformación es globalmente coaxial 
(figura 7.6c). Pero en otros casos, se puede observar trazas de movimientos 
tangenciales, a lo largo de los planos de foliación, lo cual indica que éstos no 
corresponden o ya no corresponden al plano X Y de deformación. Diversas 
situaciones tectónicas pueden explicar este fenómeno; con más frecuencia 
indican una transformación del material en el transcurso de la deformación y 
por tanto, una rotación de los planos de foliación precozmente formados (pla- 
nos Xi Yi ). Estos planos de foliación pueden encontrarse entonces en posi- 
ción oblicua con respecto a las direcciones de los ejes Xe y Ze de la deformación 
instantánea y de esta manera, convertirse en planos de deslizamiento (figura 
7.17b). 

Esto es lo que se observa, por ejemplo, en los pliegues sinfoliados (ver 
capítulo 8) cuando la flexión de los niveles más competentes provoca una 
rotación de los planos de foliación precozmente formados; pueden producirse 
en estos deslizamientos (figura 7.17 C y D). Asimismo, tales rotaciones pue- 
den producirse en el transcurso de una deformación por cizallamiento simple 
no coaxial. La foliación adquirida por recristalización dinámica, correspon- 
diente al plano XY de deformación (figura 7.18a) puede sufrir una rotación 
externa tanto más grande cuanto la deformación cizallante sea más importan- 
te (figura 7.18b). El plano de foliación (S) puede convertirse entonces en un 
plano de deslizamiento “activo” (S”). Los planos de cizallamiento “C” (figura 
7.18c), paralelos al plano de cizallamiento mayor, se forman frecuentemente 
en estas condiciones. Si son numerosos y apretados, pueden ser confundidos 
con planos de foliación. Esta deformación conduce a la adquisición de una 
orientación preferencial de forma llamada fábrica de forma. Los microlitones 
adquieren forma sigmoidal análoga a la que tienen las lenticulaciones en de- 
formación dúctil-frágil (figura 4.20), que permite determinar el sentido del 
cizallamiento (figura 7.18d). 


E¿FINCIPAIES ANUNCIA 


7.17. Relación foliación-deformación, caso de una deformación globalmente coaxial con 


plegamiento por flexión. (a) estado precoz; (b) rotación del estado (a) (aparece el deslizamiento 
sobre S”); (c) y (d) ilustración del modelo (a), (b) en plegamiento sinfoliado (detalles en el 


texto). 


7.18. Relaciones foliación-deformación, caso de una deformación globalmente no coaxial. 
(a) inicio de la foliación (S); (b) inicio de la rotación del cizallamiento de la foliación 
(S —>8S”); (c) inicio de los planos de cizallamiento C y formación de estructuras lenticulares 


sigmoides (gris en d). 
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En general, la foliación representa, por lo menos en su inicio, el plano 
XY de deformación; posteriormente, y según el tipo de deformación, el plano de 
foliación se separa, por rotación, de la posición XY y por este hecho puede 
activarse como plano de deslizamiento. 


4.2. Lineaciones y ejes de deformación. Las lineaciones resultan de varia- 
dos mecanismos y por este hecho, tienen significados muy diferentes con 
respecto a los ejes de deformación. 


+ — Lineación de intersección (L;) y lineación de crenulación (L,). 
Contenidas en el plano de foliación S son con frecuencia, pero no 
necesariamente, paralelas al eje Y de deformación. Esto sólo es 
verdad con la condición de que la superficie deformada (S,) sea, 
originalmente, paralela al plano YZ de deformación (1 y 2, figura 
7.14), es decir, a condición de que al principio del plegamiento, la 
superficie deformada (S,) contenga la dirección de compresión Z. 
Por tal razón, este tipo de lineación no puede ser considerada 
aisladamente como un indicador confiable del eje de deformación; 
siempre debe estar asociado a otro marcador. 

+ Lineación mineral (L, ) se dispone según el eje X de deformación, 
ya sea que se trate de una orientación preferencial de minerales 
prismáticos, o de minerales que cristalizan en las zonas oscuras de 
presión (3, figura 7.14). 

+  Lineación de alargamiento o de estiramiento del elemento (L,) se 
establece como la lineación precedente, según el eje X (4, figura 
7.14). No obstante, los fragmentos de los elementos que resultan 
de un budinage se disponen paralelamente al eje Y. 

+ Lineación de budinage (L,) indica, sin ambigúedades, la dirección 
del eje Y (5, figura 7.14) cuando sólo existe una dirección de las 
barras. Sin embargo, en ocasiones el budinage puede realizarse en 
dos direcciones de fracturas conjugadas que produce un corte en for- 
ma de “tabletas de chocolate” y por tanto, no define una lineación. 


IV. EJEMPLOS DE DEFORMACIÓN DÚCTIL HETEROGÉNEA 


Esta sección está dedicada, sobre todo, a la deformación heterogénea asocia- 
da a zonas de cizallamiento; la asociada al plegamiento se trata en el capítulo 
8. Las diversas estructuras de deformación heterogénea que se forman en este 
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caso, observadas en el plano XZ de deformación, pueden servir para precisar 
el sentido del cizallamiento principal y por tanto, son de gran interés para el 
análisis estructural. La naturaleza y la geometría de tales estructuras depende 


- de la heterogeneidad del material, y de la heterogeneidad del campo de defor- 
mación. La heterogeneidad del material está ligada, sobre todo, al contraste 


mecánico entre los elementos incluidos y la matriz (clastos y matriz en las 


rocas sedimentarias, minerales o agregados de minerales en las rocas 


metamórficas y magmáticas). No obstante, las condiciones físicas del medio 
(€, T, P) controlan igualmente las formas de estas estructuras. 


1. Estructuras y microestructuras de deformación heterogénea 


A continuación se describe algunas fábricas de forma, típicas de la deforma- 
ción heterógenea 


+ Las sombras de presión (1, figura 7.19) son zonas triangulares, 
situadas a ambos lados de un elemento resistente, donde la defor- 
mación de la matriz es perturbada; en estas zonas, la orientación de 
los minerales recristalizados es diferente a la que definen los planos 
de foliación de la matriz. 

+ Las franjas de presión (2, figura 7.19) resultan por cristalizaciones 
fibrosas (cuarzo, calcita) o laminares (filitas) en zonas que se abren 
entre la cara del elemento y la matriz; las primeras cristalizan per- 
pendicularmente y las segundas, en paralelo a la cara. La forma de 
las fibras puede manifestar la historia de la deformación de la roca. 

+ Las colas de porfidoblastos (tails en inglés), (3, figura 7.19) son 
mucho más alargadas que las sombras de presión. Son de origen 
variado, a menudo mal definido y se forman en zonas protegidas en 
el seno de los planos de foliación, de esquistosidad o aun de 
estratificación. Arrastradas y deformadas en la vecindad de ele- 
mentos incluidos en la matriz, pueden ser buenas indicadoras del 
sentido de cizallamiento (2 y 3, figura 7.21). 

+ Las inclusiones en porfidoblastos (granates, cloritoides, albitas, etc.) 
(4, figura 7.19) corresponden a minerales o agregados de minerales 
que recalcan la traza de antiguos planos de estratificación, de 
foliación o de esquistosidad, incluidos en los porfidoblastos en el 
momento de su crecimiento. Si el porfidoblasto sufre una rotación 
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durante su crecimiento, las inclusiones toman forma sigmoidal o 


espiral que indica el sentido del cizallamiento; los granates llama- 
dos helíciticos son los ejemplos más notables. 


GQ) SOMBRA DE PRESIÓN 
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7.19. Principales microestructuras de la formación heterogénea (Cl: clastos y Bl: blastos). 
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7.20. Relaciones entre la simetría de las estucturas y el tipo de deformación. 
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+ Los fragmentos de minerales (5, figura 7.19) también pueden ser 
arrancados a los porfidoclastos; posteriormente son arrastrados y 
entrampados en su vecindad en el momento del deslizamiento de la 
matriz. 


Estas estructuras se disponen simétricamente (1, figura 7.20) o no (2, 
figura 7.20) con relación al plano general de foliación (S). A menudo, una 
disposición simétrica indica una deformación coaxial y una deformación 
asimétrica, una deformación no coaxial. 


2. Estructuras e indicadores del sentido de cizallamiento 


Los dos tipos principales de estructuras, ligados a la presencia de un elemento 
y que sirven como indicadores tectónicos, son las estructuras llamadas de tipo 
9 (1, figura 7.21) y de tipo 8 (2, figura 7.21); la forma de las letras griegas O 
y 3 esquematizan la forma de estos dos tipos de estructuras. También se cono- 
ce un tipo mixto o — 8 (3, figura 7.21), aunque es menos abundante. 

Es probable que la forma de estas estructuras esté sobre todo controla- 
da, por una parte, por el grado de acoplamiento entre el objeto y la matriz y 
por otra, por el gradiente de deformación de esfuerzo cortante a través de los 
planos de cizallamiento de la matriz. De esta manera, se puede distinguir los indi- 
cadores estructurales esencialmente ligados a la rotación de elementos (fábrica 
de tipo 6; a,, figura 7.22) e indicadores ligados esencialmente a las superficies 
de cizallamiento (Jábricas de tipo S-C, b,, figura 7.22). La tabla de la figura 7.22 
agrupa de manera esquemática, en función de estos dos parámetros, algunas 
figuras típicas de tales indicadores entre gran número de estructuras descritas. 


a) El gradiente de deformación por esfuerzo cortante a través de los 
planos de cizallamiento es nulo o pequeño; el cizallamiento simple de la ma- 
triz es, por tanto, homogéneo. 


» a: el elemento está fuertemente unido a la matriz; influye en el 
campo del movimiento local de la matriz, ya que la arrastra hacia 
el límite elemento-matriz si la matriz se encuentra bandeada. Se 
desarrollan micropliegues asimétricos (estructuras 5 ) en la vecin- 
dad del elemento. Estas estructuras de giro (rolling structures en 
inglés) indican claramente el sentido de cizallamiento. 
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+ a, el elemento está moderadamente unido a la matriz; la influencia 
del elemento en el movimiento local de la matriz disminuye. Si la 
matriz está bandeada, aun así se forman micropliegues á pero de 
menor amplitud que en a,. Se forman figuras asimétricas, zonas 
oscuras de presión y porfidoblastos de tipo 8, los cuales son bue- 
nos indicadores del sentido de cizallamiento. 

+ ay: el elemento se encuentra muy débilmente unido a la matriz; las 
estructuras ligadas a la rotación del elemento están ausentes. Se 
forman figuras asimétricas de tipo mixto 0-4 que resultan de la 
superposición de micropliegues (2,figura 7.21) alrededor de los 
porfidoblastos y zonas obscuras de presión asimétricas (1, figura 7.21). 


G) Sombra de presión (6) 


Tipo mixto o — Ú 


7.21. Principales indicadores del sentido de cizallamiento (según Passchier y Simpson, 1986, 
J. Struct. Geol., 8 (8), 831-843). á 


b) El gradiente de deformación del esfuerzo cortante a través de los 
planos de cizallamiento es fuerte; el cizallamiento simple de la matriz es 
heterogéneo. 


+ b,: El elemento está muy débilmente unido a la matriz; en este caso, 
no existe ninguna influencia en la heterogeneidad de la deforma- 
ción (elemento pasivo). El deslizamiento se concentra en los planos 
de cizallamiento C que son oblicuos con respecto a los planos de 
presión S. De esta manera, se desarrolla una fábrica de tipo S-C 
con lentes sigmoidales (D, figura 7.18) llamadas de pescado que 
son buenos indicadores del sentido de cizallamiento. 


1. Fuerte 
/ 


——> 


2. Mediano 


ACOPLAMIENTO OBJETO-MATRIZ 
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b,: El material situado entre los planos de cizallamiento no es pasi- 
vo; sufre una rotación (con relación a una referencia externa) que 
se manifiesta ya sea alrededor de los clastos o bien, por lentículas 
sigmoidales en la matriz. Así, se producen cizallamientos secunda- 
rios C” (b,, figura 7.22) y también P, análogos a las juntas de 
cizallamiento R y P en deformación dúctil-frágil (figura 4.12). 

b,: el elemento está fuertemente unido a la matriz. Su rotación de- 
pende mucho de su forma y de su orientación inicial con relación a 
los planos de deslizamiento rápido en la matriz . Si es rígido, puede 
cizallarse; en este caso, el sentido de deslizamiento de los fragmen- 
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7.22. Forma y orientación de los indicadores cinemáticos en las zonas con deformac ión ciza- 
llante (rotacional) (según Bjornerud, 1989. J. Struct. Geol., 11 (8), 1045-1049, modificada). 
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tos es comparable al basculamiento a la derecha o la izquierda de 
un conjunto de libros, pero no es criterio confiable para el sentido 
del cizallamiento general. 


c) El gradiente de deformación por esfuerzo cortante a través de los 
planos de cizallamiento es moderado 


*  C,: el elemento está fuertemente unido a la matriz. Se forman figu- 
ras poco asimétricas (sombras de presión, micropliegues de arras- 
tre) en la vecindad inmediata de los elementos. Estos no perturban 
profundamente el campo de movimiento de la matriz, y sus estruc- 
turas se suavizan rápidamente cuando se alejan del elemento. 

+ C,: la unión elemento-matriz es moderada; los efectos de rotación 
del elemento son balanceados por el deslizamiento relativamente 
rápido en los planos de cizallamiento. Se forman estructuras simé- 
tricas que no proporcionan un sentido claro del cizallamiento, y no 
son significativas del modo de rotación en la deformación general. 

+ Cy: el elemento se encuentra muy débilmente unido a la matriz; el 
campo de movimiento de la matriz solamente es perturbado alrede- 
dor del elemento. Se forman zonas oscuras de presión (de tipo a) 
que son buenas indicadoras del sentido del cizallamiento. 


La utilización de las estructuras de deformación heterogénea para defi- 
nir el sentido del cizallamiento general, en una zona de cizallamiento, no es 
evidente; se necesita gran cuidado en su análisis. Las fábricas de forma simé- 
trica (figura 7.19) también pueden formarse por deformación coaxial y permi- 
ten caracterizar este régimen tectónico. 


CAPÍTULO 8 


PLIEGUES 


En condiciones naturales, las capas sedimentarias a menudo se deforman en 
forma de pliegues. Este modo de deformación dúctil heterogénea, que tam- 
bién puede afectar a las rocas no estratificadas (pero que contengan indicadores 
planares), ha dado lugar a numerosos estudios. En este capítulo se estudian 
únicamente las nociones básicas sobre el plegamiento. 


L GEOMETRÍA DE LOS PLIEGUES 


1. Definiciones y nomenclatura de los elementos 
descriptivos de los pliegues 


Un pliegue se manifiesta por una superficie de referencia estratificación, 
foliación, plano estilolítico, espejo de falla, etc.) deformada de manera conti- 
nua y heterogénea. En los casos más simples, los pliegues están formados por 
una sucesión de curvas hacia arriba, llamadas antiformes y hacia abajo, lla- 
madas sinformes (figura 8.1a). Cuando la polaridad de las rocas plegadas 
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8.1. Principales términos empleados en la descripción de pliegues. 
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permanece en su posición original, por ejemplo, en el caso de ser 
estratigráficamente normal, se habla de anticlinales y sinclinales en lugar de 
antiformas y sinformas. El eje del pliegue es el lugar de curvatura máxima de 
la superficie deformada y la charnela su sección ortogonal. Los flancos del 
pliegue comprendidos entre los ejes, contienen líneas de inflexión 
(i,, 1,) de la superficie plegada. La línea de cresta y la línea de valle repre- 
sentan, respectivamente, los lugares topográficos más elevado y más bajo de 
la superficie deformada; ejes y líneas de cresta o de valle pueden ser diferen- 
tes o confundirse. El eje de un pliegue puede ser rectilíneo o curvo; en este 
último caso, la superficie plegada se encuentra acompañada de domos y cuen- 
cas. Se llama superficie axial a la superficie que contiene los ejes de las 
superficies plegadas superpuestas; a menudo, esta superficie es plana, enton- 
ces se habla del plano axial del pliegue (figura 8,1b). Las superficies de 
inflexión son aquellas que contienen las líneas de inflexión. 

La forma de las superficies plegadas simples puede ser definida por la 
semilongitud de onda W/2 y la amplitud A de cada curva, medidas a partir de 
la línea que une los puntos de inflexión (figura 8.2a). La superficie plegada 
puede presentar ondulaciones de órdenes diferentes (pliegues poliarmónicos); 
los pliegues de pequeña longitud de onda son llamados pliegues parásitos 
(figura 8.2b). El ángulo de un pliegue (i,, 1,) o ángulo de abertura se 
define por el ángulo de las tangentes a la superficie plegada en los puntos de 
inflexión (i, e i,) (figura 8.3a). Según el valor de este ángulo, se tiene el plie- 
gue moderado (gentle), abierto (open), cerrado (close), comprimido (tight) e 
isoclinal (figura 8.3b). Existen métodos precisos que permiten describir y cla- 
sificar los pliegues (ver Ramsay 1967, Hudleston 1973, Twiss 1988). 


Pliegue parásito 
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8.2. (a) Amplitud (A) y semilongitud de onda W/2 de un pliegue; (b) superficie media y 
pliegues parásitos de un pliegue poliarmónico. 


La orientación de los pliegues se define por la orientación del eje del 
pliegue (acimut y buzamiento) y del plano axial (dirección y pendiente) (fi- 
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gura 8.4). Fleuty (1964) propuso un modelo de clasificación de pliegues que 
toma en cuenta los valores de la pendiente del plano axial (PA) y del buzamiento 
del eje (figura 8.4). Estos dos parámetros se colocan en un diagrama y así se 
puede describir el grado de homogeneidad o de evolución de los pliegues en 
una cadena plegada o en un segmento de ella. 
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8.3. (a) Ángulo de un pliegue (ángulo de las tangentes a los puntos de inflexión); (b) términos 
usados para describir los pliegues definidos por sus ángulos. 
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8.4. Diagrama de Fleuty (1964, Proc. Geol. Ass. Lond., 75, 461-492) que representa los 
pliegues en función del buzamiento (5) del eje y de la pendiente (0) del plano axial. 
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2. Simetría de los pliegues 


Una superficie plegada puede poseer dos, uno o ningún planos de simetría 
(figura 8.5a) que están dispuestos paralela y/o perpendicularmente al eje del 
pliegue. A partir de esta disposición se deduce el sistema de ejes geométricos 
A, B y C del pliegue, de tal manera que: el eje C sea normal al plano axial; B 
el eje del pliegue; A, perpendicular a los otros dos, corresponde a la intersec- 
ción de los planos M y M”. Un pliegue que posee dos planos de simetría (M y 
M”) tiene una simetría ortorrómbica; un pliegue que presenta un solo plano 
de simetría (M o M”) tiene una simetría monoclínica, y un pliegue que no 
cuenta con algún plano, tiene una simetría triclínica. 

La superficie plegada puede también describirse por la orientación de 
sus generatrices (figura 8.5b): cuando éstas son paralelas entre sí, el pliegue 
se llama cilíndrico; si son convergentes en un punto (el vértice) el pliegue se 
llama cónico y de alguna otra forma, se dice que es un pliegue cualquiera. 


'O) ¡e PLIEGUE CILÍNDRICO 


, 
E 


| Plano M' PLIEGUE CUALQUIERA 


Plano M (plano axial) W PLIEGUE CÓNICO 


8.5. (a) Planos de simetría (M y M”) y ejes geométricos (A, B, C) de un pliegue; (b) superfi- 
cie plegada definida por sus generatrices (pliegues cilíndrico, cónico y cualquiera). 


3. Clasificación morfológica de los pliegues 


La forma de los pliegues, en sección perpendicular a su eje, permite distinguir 
a los pliegues isopáquicos donde el espesor (e) de las capas deformadas, 
medido perpendicularmente a sus límites es constante; cuando el espesor es 
variable a lo largo de los flancos del pliegue, se habla de pliegue anisopáquico. 
Para describir y clasificar las diversas formas de los pliegues, a menudo se 
utiliza la clasificación de Ramsay (1967) basada en la orientación de las 
iSogonas, en una sección perpendicular al eje del pliegue. 
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Las isogonas son líneas de isopendiente de las superficies plegadas. Por 
construcción, la isogona i, es la línea que une a los puntos a y b de contacto 
de las tangentes tg... y tg,, de pendiente a. , de dos superficies sucesivas 
plegadas (figura 8.64). Se construyen para diversos valores dea. a lo largo de 
la sección del pliegue y, de esta manera, describen la morfología del pliegue 
por su carácter convergente (hacia el interior del pliegue), paralelo o diver- 
gente (figura 8.6c). En realidad, esta clasificación muestra la evolución del 
espesor de la charnela hacia los flancos del pliegue. Desde el punto de vista 
numérico, indica la relación t', =t, /t,, dondet, es la distancia que separa 
a dos tangentes sucesivas de pendiente a. y t, el espesor de la capa en el nivel 
del plano axial del pliegue (figura 8.6a). Estos valores de la relación t/, tras- 
ladados al diagramat', = F(a) permiten distinguir 5 dominios o clases de 
pliegues (figura 8.6b): los pliegues de las clases 1A, 1B y 1C tienen isogonas 
convergentes; las de la clase 2 son de isogonas paralelas; las de la clase 3 son 
de isogonas divergentes. Los pliegues de clase 1B son isopáquicos, los otros 
son anisopáquicos y entre estos últimos, los pliegues de la clase 2 son simila- 
res, es decir, que sus superficies curvas se derivan una de la otra por una 
traslación paralela al plano axial del pliegue. 

Esta clasificación morfológica de los pliegues es indicativa de su modo 
de deformación. En efecto, ésta se basa en el cambio de espesor de las capas 


ISOGONAS CONVERGENTES 


ISOGONAS PARALELAS 


ame 
Fuertes 
1B 
/ 


ISO. DIVERGENTES 


Medianas 3 d 
e a E 1C 
60 
t, = ta/tO 
Pequeñas 


8.6. Clasificación morfológica de los pliegues según Ramsay (1967, McGraw Hill, 568 p.): 
(a) determinación de valores de t, y t, y construcción de la isogona a en una sección de 
pliegue; (b) diagrama de t”, en función de a definiendo la clase de pliegue; (c) geometría de 
las isogonas de los pliegues de diferentes clases. 
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plegadas; su espesor inicial se supone más o menos uniforme. Los pliegues 
isopáquicos (clase 1B) y los pliegues similares (clase 2) no son realmente 
frecuentes en la naturaleza pero representan dos modelos simples de ple- 
gamiento: el primero, es un plegamiento por flexión; el segundo es un 
plegamiento por esfuerzo cortante simple. Los demás pliegues anisopáquicos 
(clase 1A, 1C y 3) son más reales, y en ellos intervienen las deformaciones 
suplementarias debidas a la compresión homogénea que pueden ser causadas 
por el comportamiento mecánico de las rocas vecinas. En primer lugar se 
examinarán los modelos simples del plegamiento, haciendo hincapié en las 
deformaciones por flexión, las deformaciones por esfuerzo cortante simple y 
por compresión que, por otra parte, ya se analizaron en el capítulo 7. 


II. PLIEGUES ISOPÁQUICOS Y PLEGAMIENTO POR FLEXIÓN 


Un pliegue isopáquico se forma por un torcimiento (buckling en inglés) de un 
estrato; en mecánica se dice que hay deformación lateral por compresión 
de tal estrato. 


1. Desarrollo de los pliegues isopáquicos por deformación lateral 


Los estudios teóricos sobre el crecimiento de los pliegues (Biot, 1961; 
Ramberg, 1963) han simplificado en grado considerable el problema de tal 
manera que puede ser tratado analíticamente. Se supone que el material es 
elástico o viscoso newtoniano, que la deformación es plana, los defectos por 
gravedad insignificantes y que la compresión actúa al principio de manera 
paralela a las capas (figura 8.7a). Así, se demuestra que para el inicio y desa- 
rrollo de un pliegue, el medio debe estar formado por capas de propiedades 
mecánicas contrastantes con pequeñas irregularidades que, por hipótesis, se 
suponen sinusoidales. Estas últimas están al principio de todas las 
inestabilidades que comienzan a incrementarse; una de ellas, cuya longitud 
de onda crece preferencialmente, se convierte en una serie de pliegues con 
una longitud de onda dominante Wd (figura 8.74). Para un comportamiento 
viscoso newtoniano, esta longitud de onda depende del espesor de (e) de la 
capa considerada, de su viscosidad ( n, ) y de la viscosidad (n, ) del medio en 
el cual se encuentra incluida: 


Wd =2 1 €3/n,/6n, (1) 


FtUegues ISOPpaquicos y PIeganmendto por Jexton 10.) 


Este análisis muestra que antes de que el plegamiento se desarrolle, en 
primer lugar se produce un encogimiento, (y un engrosamiento) de las capas 
que puede alcanzar el 20%. La relación (1) sólo se establece para pendientes 
de los flancos del pliegue inferiores a 15. Si se le llama Ad al factor de ampli- 


ficación por el cual la amplitud A de un pliegue es posteriormente multiplica- 


da, al término de un tiempo dado t,, por la relación de su amplitud inicial en el 
tiempo t, para un comportamiento viscoso newtoniano, se define por: 


Ln Ad =t,/t, 3/(n,/6n, )* (2) 


(a) (b) 


8.7. Plegamiento por flexión (a) de una capa de viscosidad 1, en un medio de viscosidad 
n» ; (b) plegamiento desarmónico de capas de viscosidad diferente (según Ramberg, 1964, 
Tectonophysics, 1, 307-341). 


La expresión gráfica de esta función (figura 8.8) muestra claramente 
que la amplificación del plegamiento depende de la relación de viscosidad de 
las capas. Para una relación pequeña (n,/n, < 10 ) no existe plegamiento; se 
producen solamente un encogimiento y un engrosamiento de las capas. Para 
una relación más grande, la amplificación de los pliegues se vuelve explosi- 
va, desde que el encogimiento alcanza un valor crítico. Finalmente, para un 
medio rocoso, estratificado, formado por capas de espesores y viscosidades 
diferentes, la misma cantidad de encogimiento del medio rocoso da lugar a 
pliegues con longitudes de onda y amplitudes diferentes: el plegamiento es 
disarmónico (figura 8.7b). 
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8.8. Amplificación (Ad) del plegamiento de una capa en función del acortamiento e % y de la 
relación de viscosidad n¡/n, (según Ramsay, 1967, McGraw Hill, 568 p.). 


2. Flexión de una viga elástica 


La flexión de vigas elásticas permite abordar, de manera simple, el mecanis- 
mo de flexión que es esencial en la formación de pliegues isopáquicos. 


2,1, Modos de flexión. Si se supone una viga en apoyo libre, es decir, hori- 
zontalmente movible en sus extremos, y sometida a fuerzas superficiales P 
que actúan perpendicularmente a su eje longitudinal, por hipótesis se conside- 
ra al plano que contiene tales fuerzas como un plano de simetría de la viga. 
Las fuerzas de reacción en los apoyos son R, y R,. Estas fuerzas exteriores 
establecen momentos de flexión y fuerzas de cizallamiento en las secciones 
rectas, perpendiculares al eje de la viga. Cualquier sección recta D (figura 
8.9a) está sometida en uno de sus lados (el izquierdo por ejemplo) a: 


+ un momento de flexión M (o momento flexionante) igual a la suma 
algebraica de los momentos de las fuerzas exteriores (a la izquier- 
da) alrededor de un eje O que pasa por D: 


M=R,x — P, (x — a) — P,(x — b) 
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+ unafuerza de cizallamiento F,. (o esfuerzo cortante) igual a la suma 
algebraica de todas las fuerzas exteriores (a la izquierda) paralelas 
a D: F,=R -P,-P, (los signos convencionales corresponden a la 


figura 8.9). 
Deflexión 
PI P2 P3 P4 
A, B 
(b) 
FT>0 FT<0 


8.9. Flexión de una viga en apoyo libre. Las convenciones de signo de momento M y las fuerzas 
de cizallamiento F,, están definidas en la parte inferior de la figura. 


Si en todas las secciones rectas de la viga existen solamente momentos 
de flexión, ésta se llama flexión pura; si además hay fuerzas de cizallamiento, 
se dice que la viga está en flexión simple. En las caras derecha e izquierda 
de un trozo de viga de longitud dx y de anchura b igual a la unidad (figura 
8.10) en el cual se puede considerar que la presión p es uniforme, los momen- 
tos de flexión y las fuerzas de cizallamiento debidas a fuerzas externas son 
M y M+ dM, F, y F, + dF,, respectivamente (se supone que los yalores son cre- 
cientes de izquierda a derecha) y p (dx.b). El equilibrio de los momentos 
alrededor de 0 (figura 8.10) para que la viga esté en equilibrio estático, se 
puede escribir: 


Y M, = M-(M +dM)+ F,dx — p (dx + b) (dx/2) =0 


donde: b = 1, por tanto dM = F,dx — p dx?/2 


El último término dx? es insignificante, por lo que la fuerza de 
cizallamiento es igual a: F,= dM/dx (3) 

Las fuerzas de cizallamiento F,, en las secciones rectas están ligadas a 
las variaciones del momento de flexión a lo largo del eje de la viga. 
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8.10. Fuerzas de cizallamiento F, en las secciones rectas de una viga (según Nash, 1974, 
McGraw Hill, 1977). 


2.2. Esfuerzos de flexión pura en una viga. En flexión pura y puesto que 
no existen fuerzas cizallantes en las secciones rectas, FF. y = aM/dx = 0; por 
tanto el momento de flexión Mes constante a todo lo largo de la viga. Esto se 
produce cuando se aplican únicamente pares en los extremos de la viga y 
ninguna otra fuerza acciona sobre ella. Si la viga es homogénea, su curvatura 
es constante y forma un arco de círculo. Después de la deformación, las 
secciones rectas de la viga corresponden a los radios de un círculo de centro C 
(= centro de curvatura, figura 8.11). De esta manera, es evidente que las fibras 
convexas (extradós) de la barra se alargan y que las fibras cóncavas (intradós) 
se acortan. Entre ambas, se encuentra la superficie neutra en la cual no existe 
alargamiento ni acortamiento. Su intersección con la sección longitudinal de 
la viga se llama línea neutra y con una sección recta, el eje neutro (figura 
8.11). 

El alargamiento (o acortamiento) e = BB”/AB se deduce de la homotecia 
de los triángulos (BB”N,) y (N,N,C): Al = e = y/r- 

Si la deformación es elástica y el módulo de Young idéntico en tensión 
y en compresión, o = Eg de donde; y = Ey/r (4) 

Para flexión pura, los esfuerzos normales en una sección recta de la viga 
elástica son, por tanto, proporcionales a la distancia (y) a la superficie neutra 
del elemento superficial en el cual se aplican, e inversamente proporcional a 
la distancia (r) de esta última al centro de curvatura. 

Se demuestra (ver V. Fesdossiev, 1976, página 132) que para cualquier 
viga que posea un plano de simetría longitudinal y esté accionada por un mo- 
mento de flexión M que actúe en una sección recta, el esfuerzo normal o 
ejercido en la sección recta, a una distancia y del eje neutro, tiene también por 
expresión: 


o = My/ (S) 


A A A e — => 


Donde 1 es el momento de inercia de la superficie de la sección recta 
alrededor del eje neutro. Cuando la viga tiene un comportamiento puramente 
elástico, el eje neutro pasa por el centro de inercia G de la sección recta (figu- 
ra 8.11b). 


AE 
BH" 


| Eje neutro 
V 


e 
“Superficie 
neutra 


(b) 


8.11. Esfuerzos en una viga con flexión pura (viga en apoyo libre). 


2.3. Esfuerzos de flexión simple en una viga. Se considera un ele- 
mento de longitud dx y de anchura b (sombreado en gris en la figura 8. 12a) 
de un trozo de viga. Los lados derecho e izquierdo de este fragmento de 
viga tienen una superficie Á. Las fuerzas normales a sus lados 
N, =0:AyN,=(0+d0) A resultan de los momentos de flexión M y 
M + dM, respectivamente. Si se supone que las secciones rectas están poco 
deformadas, la relación (5) permite obtener la diferencia dN entre N, y N,. 


A 


donde: da es un elemento de la superficie A, yo la distancia de este elemento 
superficial al eje neutro y c la distancia del borde de la sección al eje neutro 
(figura 8.12a). Para que el equilibrio estático del elemento de la viga se reali- 
ce, es necesario que una fuerza tangencial T igual a dN y de sentido opuesto 
actúe en la base del elemento. Si se supone que los esfuerzos 1, que actúan en 


188 Pliegues 


la base (dx'b) del elemento son uniformes, la fuerza tangencial que se le apli- 


- es T = t, dx + b entonces, se puede escribir la igualdad T = dN bajo la 
orma: 


dM 
T, dx -b = nl 8 y : da de donde resulta : 


E ar 6) 


si se utiliza la ecuación (2); se puede escribir: 


Fr 
T,= eL y da 


Para que el equilibrio estático del fragmento de viga se realice es nece- 
sario que en todos los puntos, los esfuerzos tangenciales horizontales 1, sean 
iguales a los esfuerzos tangenciales 1, en las secciones rectas (figura 8.12b). 
De la ecuación (6), resulta que los esfuerzos cizallantes son máximos en la 
línea neutra (cuando y0 = 0) y nulos en los bordes de la viga (y0 = c). En 
flexión simple, las secciones rectas pasan por deformaciones angulares no 


uniformes; es el caso de una viga cuando está empotrada en una de sus extre- 
midades (figura 8.12b) 


8.12. Esfuerzos en una viga con flexión simple (viga empotrada). 
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3. Distribución de la deformación en los pliegues isopáquicos 


Los datos mecánicos sobre la flexión de vigas elásticas sugieren cuáles tipos 
de deformación creciente pueden producirse en el transcurso del plegamiento 
isopáquico. Sin embargo, las grandes deformaciones permanentes que resul- 
tan al añadir deformaciones crecientes son de hecho muy complejas ya que, 
en general, el estado de esfuerzo, en cualquier punto dado de un estrato, cam- 
bia en el transcurso de la historia del plegamiento. Solamente el análisis de la 
fábrica (ver capítulo 7) permitirá seguir la historia de esta deformación. No 
obstante, un enfoque simplificado de la deformación macroscópica de los plie- 
gues puede ayudar a comprender lo que pueden ser los comportamientos 
reales ligados a la deformación progresiva. 


3.1. Pliegues con deformación de charnela y pliegues con deformación 
de flancos. La observación detallada de los pliegues naturales isopáquicos 
que afectan a las acumulaciones de capas estratificadas, indica que los 
plegamientos pueden originarse por diversos mecanismos tectónicos. En efecto, 
en estos pliegues, las deformaciones pueden localizarse ya sea en las charnelas 
o bien, en los flancos. De esta manera, se distinguen los pliegues isopáquicos 
con deformación de charnelas y los pliegues isopáquicos con deforma- 
ción de flancos. Numerosos estudios, a menudo basados en modelos 
analógicos, permiten comprender el significado mecánico de tal distinción. 


a) Pliegues con deformación de charnela. Un modelo analógico que 
representa a este tipo de pliegue es el de una placa de hule que se flexiona, 
cuya charnela tiene un desplazamiento libre (ver las vigas en apoyo libre, 
figura 8.9). La deformación de los indicadores circulares, trazados en el corte 
de la placa, permite visualizar la deformación elástica. En la zona de la charnela 
del pliegue, los círculos se transforman en elipses (figura 8.13a); en el extradós, 
la deformación es por extensión, en el intradós es por compresión y entre los 
dos existe una zona sin deformación (zona neutra). Las indicadoras lineales 
trazadas perpendicularmente a las superficies de la placa permanecen rectas 
después de la deformación; únicamente son reorientadas y dispuestas en aba- 
nico divergente (con relación al centro de curvatura del pliegue) en la zona de 
la charnela (figura 8.13a). 

La transformación de los círculos en elipses muestra que la deformación 
continua es heterogénea en el pliegue, generalmente plana, y los ejes princi- 
pales ),,1, de las elipses son perpendiculares o paralelas a las superficies 
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del pliegue. Globalmente, las longitudes de las indicadoras lineales perpendi- 
culares a los límites de la placa no se modifican; por tanto, el pliegue es 
isopáquico (clase 1B). 


O 


Línea neutra 


EXTRADÓS 


8.13. Pliegue de una capa con deformación de charnela (a) y de flanco (b) con cizallamiento 
discontinuo (b,) o continuo (b,). 


Cualquier indicador lineal 1, situado en el plano de referencia S, y que 
forme un ángulo 0, con el eje B del pliegue (figura 8.14) tiene una rotación 
alrededor de este eje en el transcurso del plegamiento. Si la recta 1, está 
situada en la superficie neutra, se convierte en una curva y forma un ángu- 
lo 6, con el eje B del pliegue, en cualquier punto. Esta curva describe las 
generatrices de un cono que tiene como eje el propio eje B y en el vértice, el 
semiángulo 6, ; se representa en un estereodiagrama de Wulff (para la utiliza- 
ción de la proyección estereográfica, ver Vialon y cols. 1976) por un pequeño 
círculo (1,) que forma un ángulo 6, con el eje B. De hecho, la recta 1, está 
situada en la superficie del extradós o en la superficie del intradós que pasan 
por un alargamiento y un acortamiento respectivamente. Como resultado, se 
tiene que en el extradós el ángulo entre la recta plegada (1”.) y el eje B 
aumenta (0'.) y que en el intradós, el ángulo entre la recta plegada (1”i) y el 
eje B disminuye (6; ). En los flancos del pliegue, donde no existe ni alarga- 
miento ni acortamiento, este ángulo permanece con un valor constante (6, ). 
El valor (0”, — 6; ) (ver estereodiagrama, figura 8.14) depende de la magni- 
tud del alargamiento y del acortamiento en la charnela del pliegue con defor- 
mación de charnela. 
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En el transcurso de la deformación, las alteraciones descritas y en parti- 
cular el mantenimiento de la forma rectilínea de marcas lineales, perpendicu- 
lares a los límites de la placa, indican que estos pliegues isopáquicos con 
deformación de charnela resultan esencialmente de un mecanismo de flexión 
pura (figura 8.11a). 


Lineación plegada 
en el extradós (1'.) 


Lineación plegada O 
en el intradós (l') N 


Lineación no plegada (1,) 


8.14. Flexión de la superficie de un pliegue con deformación de charnela: situación antes (a) 
y después (b) del plegamiento; (c) diagrama estereográfico (Wulff) que representa el estado 
(b) (proyección hemisférica inferior). 


b) Pliegues con deformación de flancos. Un modelo analógico, repre- 
sentante de este tipo de pliegue, puede consistir en un paquete de cartas o de 
hojas delgadas o bien, en una placa de plastilina que se flexiona manteniendo 
la charnela fija (ver el ejemplo de las vigas empotradas, figura 8.12). La de- 
formación de las señales circulares impresas en el corte de la placa mues- 
tra que la deformación se localiza principalmente en los flancos (figura 8.13b). 
Los círculos, transformados en elipses, indican que la deformación se lleva a 
cabo por esfuerzo cortante simple, paralelo a los flancos del pliegue. El senti- 
do del cizallamiento se invierte de un flanco al otro del pliegue; la importan- 
cia del cizallamiento (valor de y) disminuye a partir de la línea de inflexión de 
los flancos hacia las charnelas. En particular, la deformación por cizallamiento 
puede realizarse de manera continua en la placa flexionada (pliegue de flexión 
por flujo: flexural flow fold, en inglés) (figura 8.13b2) o en superficies discre- 
tas (pliegue de flexión por deslizamiento: flexural slip fold, en inglés, figura 
8.13b1). 
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Los señaladores, inicialmentre lineales, perpendiculares a los límites de 
la placa, adquieren forma sigmoide en los flancos. La deformación es 
heterogénea y generalmente plana (A, y A,son perpendiculares al eje del 
pliegue). La superficie del pliegue es, aproximadamente, paralela a una de las 
dos secciones circulares del elipsoide de deformación y, por tal razón, ninguna 
distorsión se produce en esta superficie; tampoco ocurre alguna modificación 
del espesor de la placa: por tanto el pliegue es isopáquico. La deformación 
cizallante de los señaladores lineales, que inicialmente son perpendiculares a 
la placa, indica que los pliegues isopáquicos con deformación de los flancos 
resultan esencialmente por un mecanismo de flexión simple (figura 8.12b). 


3.2. Deformaciones por ruptura en los pliegues isopáquicos. Las numerosas 
estructuras y microestructuras de ruptura que se observa en los pliegues natu- 
rales suministran información directa sobre los modos de plegamiento 
isopáquico. 


a) En pliegues con deformación de charnela, las zonas de extradós en 
extensión son cortadas por semigrietas de tensión, a menudo rellenas de calcita 
O cuarzo dispuestos en fibras perpendiculares al eje del pliegue, y por fallas 
normales que limitan grabens alargados paralelamente al eje del pliegue (fi- 
gura 8.15a y b). En la zona de intradós, que se encuentra en compresión, a 
menudo se forman estilolitas cuyos picos son perpendiculares al eje del plie- 
gue, y se asocian a grietas de tensión paralelas a la superficie plegada (figura 
8.15c). En ocasiones, fallas inversas y pliegues paralelos al eje del pliegue 
deforman la superficie del intradós (figura 8.15 d y e). 


8:15. Estructuras de pliegues con deformación de charnela; (a) grietas de tensión (Fe), (b) 
fallas normales (F,), (c) estilolitas (St), (d) fallas inversas (F ¡) y (e) microplegamiento; en el 
centro, nodos de asociaciones de las diversas estructuras. 
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b) En los pliegues con deformación de los flancos se forman todas las 


estructuras por ruptura, generalmente asociadas a las zonas de cizallamiento 
(capítulo 4, V-2): sistema de grietas en echelón simples o conjugadas, 
cizallamientos secundarios paralelos a la superficie plegada o sistemas conju- 


gados de tipo R y R” (figura 8.16). 


8.16. Estructuras de pliegues con deformación de charnela: grietas en echelón (a) y cizallamientos 
de Riedel (b); (c) asociación de estructuras. 


4. Plegamiento isopáquico de un conjunto estratificado 


La disminución del espacio situado en las partes cóncavas de los pliegues 
formados en un grupo de capas flexionadas alrededor de un mismo centro de 


8.17. Plegamiento isopáquico de un conjunto de capas: (a) modelo ideal y acomodo de la 
deformación por microplegamiento (b), o cizallamiento imbricado (c), (d) y (e) deslizamiento 


sobre un banco. 
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curvatura (figuras 8.1 la y 8.17a), complica su geometría la cual se acondicio- 
na con la formación de pliegues parásitos (figura 8.17b) o con el cizallamiento 
de las capas (figura 8.17c); aquí se dice que hay disarmonía de plegamiento. 
Las juntas de estratificación que separan a las capas tienen una débil resis- 
tencia mecánica, lo que permite a las capas competentes flexionadas deslizar- 
se unas sobre otras (figura 8.17d). Se trata de un deslizamiento de banco 
sobre banco cuyo desplazamiento se manifiesta en las estrías idénticas a las 
que se presentan en las superficies de las fallas (capítulo 5, V-1), de manera 
perpendicular al eje del pliegue. Este deslizamiento converge hacia el eje 
anticlinal y diverge a partir del eje sinclinal (figura 8.17e); el desplazamiento 
es máximo en los flancos y pequeño o nulo en el eje del pliegue. 


II. PLIEGUES SIMILARES Y PLEGAMIENTO 
POR CIZALLAMIENTO SIMPLE 


1. Geometría de los pliegues similares y su formación 
por cizallamiento simple heterogéneo 


Los pliegues anisopáquicos similares (clase 2) se caracterizan por el espesor 
constante de las capas, medido paralelamente al plano axial del pliegue. Por el 
contrario, el espesor medido perpendicularmente a las capas varía: es máximo 
en la charnela y disminuye en los flancos (figura 8.18). 

La forma de estos pliegues y el modo de plegamiento que los origina 
son fundamentalmente diferentes de aquellos que pertenecen a los pliegues 
isopáquicos (clase IB). En el momento de la deformación, la superficie defor- 
mada (estratificación o cualquier otra superficie) experimenta solamente una 
traslación pasiva (figura 8.18a). Tal tipo de plegamiento puede resultar de un 
cizallamiento simple de la materia según las superficies planas paralelas (shear 
planes, en inglés) que son planos de transporte. Un cizallamiento simple ho- 
mogéneo no puede formar pliegues. Éstos resultan necesariamente de un ci- 
zallamiento simple, heterogéneo en el plano perpendicular al plano de 
cizallamiento que contiene el vector de desplazamiento, pero homogéneo en el 
plano de deslizamiento (figura 8.18b). La forma del pliegue depende del 
gradiente de cizallamiento y de la inversión del sentido de cizallamiento en el 
plano perpendicular al plano de cizallamiento. Una baraja cuyas cartas se 
deslizan unas sobre otras puede servir como modelo analógico para este me- 
canismo de plegamiento. 


¿UEBUNES DUES REBT A - da > Le 


Debido al mecanismo de cizallamiento simple que es la causa de estos 
pliegues, se les pueden asociar ejes cinemáticos llamados ejes a, b y c de los 
cuales (a) es el vector de deslizamiento en el plano de cizallamiento (= plano 
de transporte), (c) es la normal a ese plano y (b) es ortogonal a (a) y (c), 
(figura 8.19). Los ejes geométricos (B) y cinemático (b) del pliegue sólo se 
confunden si la superficie S, deformada, originalmente se confundía con el 
plano (bc) de la deformación (figura 8.18). 


CIZALLAMIENTO 
HOMOGÉNEO 


(5)  CIZALLAMIENTO 4 
HETEROGÉNEO “E 


| 8.18. (a) Plegamiento por cizallamiento simple heterogéneo (a, b ye: ejes cinemáticos de la 
deformación); (b) modelo de deformación (paquete y cartas) por cizallamiento simple homo- 
géneo y heterogéneo. 


2. Plegamiento por cizallamiento simple 
heterogéneo, foliación y lineación 


Los pliegues por cizallamiento simple son siempre sinfoliados (foliación o 
flujo) y desarrollan una fábrica de tipo S-L” que muestra una lineación L 
"de estiramiento (o de transporte, capítulo 7, I11-4.2) paralela al eje cinemático 
a. Esta lineación es diferente de la lineación de alargamiento verdadera L (eje 
XX del elipsoide de deformación) y €s ligeramente oblicua con respecto a esta 
última (figura 8.19a). Los marcadores lineales 1, situados en el plano indicador 
S, deformado por este modo de plegamiento (figura 8.19b) son trasladados 
simplemente en la dirección del transporte (a), y transformados. en una curva 
]? que se encuentra en la intersección del plano vertical que contiene (1,) y (a) 
con la superficie S, deformada. En un estereodiagrama de Wulff (Higura 8.19b), 
la curva 1” está representada por un gran círculo que forma un ángulo 0, con 
el eje B. | 

Este tipo de pliegue anisopáquico similar y el modo de plegamiento por 
cizallamiento heterogéneo simple, corresponden a un caso ideal pero que puede 
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ser real. Sin embargo, en general los pliegues anisópaquicos no son estricta- 
mente de tipo similar (clase 2) ya que a menudo, otros mecanismos se super- 
ponen al producido por cizallamiento simple. 


Lineación no plegada 1, 


8.19, Plegamiento por cizallamiento simple heterogéneo; (a) posición de los ejes a, b y c de 
la foliación (S), de la lineación (L') de estiramiento del eje (B) del plegamiento (S,); (b) modo 
de deformación de la lineación (1,) y diagrama estereográfico de (Wulff) correspondiente 
(proyección hemisférica inferior). x= So: polos de la superficie So, í S: polo de la foliación S. 


. 


3. Pliegues con ejes curvos por cizallamiento simple heterogéneo 


Cuando el cizallamiento es heterogéneo a la vez en el plano (ac) y en el plano 
(ab) de deslizamiento o de flujo (figura 8.20a), la superficie de referencia S, 
se deforma según una geometría irregular y genera pliegues con ejes cur- 
vos, al mismo tiempo que se desarrolla una lineación de alargamiento (1a) en 
el plano de transporte (figura 8.20b). Un paquete de barras prismáticas alar- 
gadas (fósforos o cerillos) y acomodados paralelamente entre sí, constituye 
tun modelo analógico burdo para este mecanismo de plegamiento (figura 8.20a). 
La exageración de la deformación conduce al desarrollo de pliegues en envol- 
tura (sheath folds, en inglés) (figura 8.20b), alargados paralelamente a la di- 
rección de transporte, es decir, al eje (a) (Cobbold y Quinquis, 1980). En este 
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caso, la dirección del eje de los pliegues puede volverse paralela, y no per- 
pendicular, a la dirección de transporte. Por tanto, el reconocimiento de 
este tipo de pliegues es importante en las reconstrucciones estructurales re- 
gionales (ver capítulo 9, $ MI-1). 


E NE 
CE Y 

> s0 
(Superficie de envoltura) 


8.20. Pliegue con eje curvo originado por cizallamiento simple heterogéneo; (a) modelo de 
paquete de cerillos antes y después de la deformación; (b) pliegue en envoltura, 


IV. PLIEGUES ANISOPÁQUICOS Y PLEGAMIENTO 
DE COMPRESIÓN 


1. Geometría de los pliegues anisopáquicos 
(no similares) y su formación por compresión 


La compresión homogénea de los materiales no forma pliegues (figura 8.21a). 
Si éstos resultan de una compresión, la misma debe ser necesariamente 
heterogénea en el plano (XZ) (figura 8.21b). Pero la compresión homogénea 
o heterogénea a menudo se produce en pliegues ya formados por flexión 
(pliegues isopáquicos de clase 1B) o por cizallamiento (pliegues anisopáquicos 
de clase 2). En general, la compresión homogénea en estos pliegues (fattened 
folds, en inglés) conduce a nuevas formas de pliegues que ocupan, en la cla- 
sificación de Ramsay, los diversos espacios de las clases 1C y 3 (ver figuras 
8.6b,c y 8.21c). Si la dirección de la compresión es más o menos perpendicu- 
lar al plano axial de los pliegues, al continuar el esfuerzo, su geometría tiende 
a aproximarse a la de los pliegues similares de la clase 2 (figura 8.21b). La 
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compresión perpendicular al plano axial de los pliegues similares tiende a 
volverlos isoclinales pero mantienen una geometría de clase 2. 


8.21. Pliegue anisopáquico formado por aplastamiento heterogéneo; (a) aplastamiento ho- 
mogéneo (sin pliegues); (b) aplastamiento heterogéneo (con pliegues); (c) modificación de la 
forma de un pliegue (mostrada por las flechas) por superposición de un aplastamiento homo- 
géneo perpendicular al plano axial de un pliegue isopáquico (1B) o anisopáquico (3). 


2. Pliegues por compresión, foliación y lineación 


La compresión en pliegues inicialmentre isopáquicos, según una dirección 
aproximadamente perpendicular a su plano axial, provoca la aparición de la 
foliación al principio dispuesta en abanico (figura 8.22a); posteriormente, en 
un estado más avanzado de compresión, la foliación tiende a volverse paralela 
al plano axial del pliegue (figura 8.22b). Si una marca lineal (l,) situada en una 
superficie de referencia S, forma un ángulo 0, con el eje del plegamiento B, 
y además se encuentra en una zona donde interviene la compresión, esta mar- 
ca tiene una reorientación que es variable según su posición en el pliegue. En 
la charnela, la superficie S,, próxima al plano YZ tiene un acortamiento tal 
que el ángulo €'e, entre la marca reorientada (1”) y el eje B, disminuye 
(0'. < 0,, figura 8.22c). En los flancos del pliegue, la superficie S,, cercana 
al plano XY, tiene un alargamiento de tal manera que el ángulo 0, entre la 
marca reorientada (1”) y el eje B aumenta (0, > 0,, figura 8.22 c). 

La curva de dispersión de la lineación 1” en un estereodiagrama de Wulff 
por ejemplo (figura 8.22c), permite apreciar la importancia y la localización 
de la compresión en el pliegue. 
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8.22. Plegamiento por flexión y aplastamiento; (a) estado inicial; (b) estado final; (c) repre- 
sentación en el estereodiagrama de Wulff del estado (b) (proyección hemisférica inferior). 


3.  Pliegues con ejes curvos por compresión heterogénea 


En los pliegues naturales, la compresión a menudo se produce de manera 
heterogénea, no solamente en el plano (XZ), sino también en el plano (XY) 
(figura 8.23a). Cualesquiera que sean sus dimensiones, estos pliegues tienen 
ejes curvos y su geometría es irregular. Conviene distinguir estos pliegues 
anisopáquicos con ejes curvos de aquellos que provienen de un cizallamiento 
heterogéneo (figura 8.20b). De hecho, sólo un análisis de la fábrica de la roca 
(ver capítulo 7) y principalmente del significado de la formación de planos (S 
o C : S = foliación por compresión en el primer caso, y C = planos de 
cizallamiento en el segundo caso, capítulo 7, 1-4), puede permitir la distin- 
ción entre los dos tipos de pliegues con ejes curvos (figura 8.23b). 

En resumen, la diversidad de formas de los pliegues naturales refleja la 
variedad de mecanismos que los originan, la naturaleza del material afectado, 
en particular los contrastes mecánicos (diferencia de viscosidad) de los con- 
juntos estratificados, las condiciones del medio donde se produce la deforma- 
ción (P, T, ¿) y la evolución de la deformación en el transcurso del tiempo. El 
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empleo de la geometría de los pliegues como indicador de la deformación no 
es fácil ya que en general, los pliegues resultan de una deformación heterogénea 
progresiva. Por el contrario, los plegamientos sucesivos a menudo registran 
las grandes etapas históricas de la edificación de las cadenas montañosas. 


S=PlanXY 


8.23. (a) Pliegue con eje curvo debido a un aplastamiento heterogéneo en los planos XY y XZ 


de la deformación, (b) diferentes significados de la superficie de foliación (S) de un pliegue 
con eje curvo. 


CAPÍTULO 9 


TECTÓNICA DÚCTIL A ESCALA REGIONAL 
Sistemas plegados y zonas de cizallamiento dúctil 


Las deformaciones dúctiles más espectaculares a escala regional están repre- 
sentadas por los sistemas plegados y las grandes cabalgaduras dúctiles de las 
cadenas montañosas. Estos son los más habitualmente descritos, pero las de- 
formaciones dúctiles pueden formarse también por régimen de corrimiento e 
incluso por extensión (figura 1.2). 


IL. PLEGAMIENTOS Y CABALGADURAS 
POR DESPRENDIMIENTO DE CUBIERTA 


Este análisis inicia con el ejemplo simple de los plegamientos y cabalgaduras 
por desprendimiento de la cubierta del Jura. 


1. Desprendimientos de cubierta: un ejemplo, el Jura 


La cadena del Jura (figura 9.1) está separada de los Alpes por la cuenca 
molásica en la cual se han acumulado 5000 m de depósitos detríticos marinos 
y de agua dulce, de edad Oligoceno Superior-Mioceno (= 30-15 Ma). Al 
oeste y al norte, la cadena del Jura está bordeada por'los grabens de Bresse y 
del Rin que pertenecen al rift cenozoico de Europa Occidental (capítulo 6, $ 
1-2). El Jura interno está constituido por una sistema de pliegues isopáquicos 
y cabalgaduras con un corrimiento hacia el oeste (figura 9.7c). El Jura exter- 
no está formado por planicies con poco o ningún plegamiento, separadas por 
estrechos conjuntos de pliegues y de fallas inversas las cuales constituyen los 
arcos Ledoniano y Bisontiano (figura 9.1). 

Las fallas del Jura fueron reactivadas durante el plegamiento; las que 
tienen una dirección que varía de N-S a NNE-SSO eran fallas normales (con- 
temporáneas de la formación del rift de Europa Occidental) que fueron 
reactivadas como fallas inversas (fallas-pliegues, figura 6.24). En el Jura ex- 


201 


202 Tectónica dúctil a escala regional 


terno, las fallas de dirección NE-SO de edad Paleozoico Superior (250-300 
Ma) (ver $ IV-1) fueron reactivadas como fallas inversas en los conjuntos 
plegados. En el Jura interno, las fallas con direcciones de NO-SE a N-S fue- 
ron reactivadas como fallas de rumbo siniestrales. 


E 


9.1. Esquema estructural del 
Jura y de regiones vecinas (se- 
gún Chauve y Periaux in 
Debelmas, 1974, Géologie de 
la France, Doin, París). Las 
líneas gruesas indican la po- 
sición de los dos perfiles 
ECORS (Figuras 9.7b y 9.70). 


La cartografía geológica muestra que las formaciones más antiguas que 
afloran en el Jura son unos niveles de evaporitas (anhidrita y sal), muy dúctiles, 
de edad Triásico superior en el Jura externo y Triásico Médio en el Jura inter- 
no. Esto ha conducido, desde hace bastante tiempo, a la idea de que la cubier- 
ta sedimentaria del Jura se desprendió de su basamento (Buxtorf, 1907). Entre 
los años cincuenta y sesenta, numerosas perforaciones efectuadas en el Jura 
externo aportaron la prueba. En el arco Ledoniano, las perforaciones occi- 
dentales (MT 3-2, C, figura 9.2a) mostraron que las formaciones de edad 
Jurásica cuya base tiene un nivel triásico de evaporitas (=210 Ma) cubren 
anormalmente el relleno Terciario (Oligoceno-Plioceno = 36 a 4 Ma) del gra- 
ben de Bresse; este recubrimiento alcanza 6 km en una dirección NO-SE. Las 
perforaciones orientales (L1, L2, B, V, figura 9.2a) muestran una serie 
sedimentaria, estratigráficamente normal, de edad paleozoica superior a 
jurásica que sobreyace a un basamento herciniano. No obstante, como existe 
continuidad lateral de las formaciones de edad triásica superior-jurásica (de 
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C a V en la figura 9.2a), y éstas se encuentran desplazadas horizontalmente 6 
km hacia el oeste de las formaciones de edad Triásico Superior-Jurásico, es 
necesario admitir que donde la sucesión estratigráfica aparece normal, ahí 
también la cubierta se desplaza una distancia similar y tiene un desprendi- 
miento de la cubierta de su basamento. 

Se puede distinguir (figura 9.2b): 1) el basamento cubierto de formacio- 
nes sedimentarias adheridas a él; constituye lo que se llama tegumento, (2) el 
nivel de desprendimiento y (3) la cubierta desprendida. Esta última puede 
estar conformada por niveles litológicos muy dúctiles los cuales constituyen 
zonas potenciales de desprendimiento. El recubrimiento anormal se llama ca- 
balgadura (thrust); si es de gran tamaño (de la decena a la centena de kilóme- 
tros) se le denomina cobijadura (overthrust). 


Arco ledoniano 


ben de Bress 
1000 Graben Sam $ 
A > * 14% YY 


Cubierta 
Niv. de desprendimiento 


pm LL Tegumento 


+ 
+,+  Basamento 


(b) 


9.2. (a) Sección del borde occidental del Jura externo que pasa por las perforaciones de 
Courlans (C), Montmorot (M), Lons (L), Briod (B) y Vevy (V) (según Chauve et al, 1988, 
Bull. Soc. Géol. France (8), VI (5), 861-870). Pa: Paleozoico superior, Tim: Triásico infe- 
rior-medio, Ts: Triásico superior, J: Jurásico, O: Oligoceno, M: Mioceno, P: Pleistoceno. (b) 
Esquema de un desprendimiento de cobertura. 
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2. La geometría de los pliegues, las cabalgaduras de cubierta 
y la medida del acortamiento; un ejemplo: el Overthrust 
Belt de Wyoming (Estados Unidos) 


La cadena del Overthrust Belt de Wyoming es un segmento (280 km de largo) 
de las cordilleras norteamericanas que se extiende sobre más de 4000 km, 
desde el norte de Canadá hasta México (figura 9.3a); constituye el borde orien- 
tal del dominio plegado que cabalga sobre el antepaís cordillerano (Planicie 
del Colorado, Montañas Rocallosas centrales y meridionales) poco deforma- 
do, en ocasiones afectado por grandes fallas inversas (los uplifts, ver figura 
6.22). Debido a numerosas perforaciones y a perfiles sísmicos realizados en 
esta región petrolera, la geometría de la cadena está muy bien reconocida, 
tanto en la superficie como en profundidad. 

El Overthrust Belt de Wyoming está formado por un agrupamiento de 
unidades (nappes) desplazadas de varias decenas de kilómetros hacia el este, 
en planos de fallas con poca pendiente (superficies de cabalgadura) con 
una pendiente al oeste. Las unidades acarreadas llamadas alóctonas (del grie- 
go, otra tierra) descansan anormalmente sobre otras unidades o sobre un 
sustrato no desplazado llamado autóctono (del griego, su propia tierra = for- 
mada in situ). En el Overthrust Belt de Wyoming, toda la cubierta del 
Paleozoico al Cenozoico se encuentra desprendida sobre el basamento 
precámbrico; en la parte oriental de la cadena tiene poca o ninguna deforma- 
ción pero en la región occidental se presenta afectada por fallas inversas 
(figura 9.3b). 


2.1. Geometría de pliegues y cabalgaduras. Las cabalgaduras tienen una 
geometría característica de rampas y llanuras (figura 9.4a): las llanuras (flats) 
son superficies de cabalgadura paralelas a la estratificación sedimentaria, y 
las rampas (ramps) son superficies que la cortan según un ángulo pequeño 
(20-309). En un arreglo en rampas y llanuras, cuando se desplaza la unidad 
superior (techo), se forma un pliegue anticlinal en la parte superior de la ram- 
pa y un sinclinal en la parte inferior; por tanto, los pliegues y las cabalgaduras 
se encuentran estrechamente ligados desde el punto de vista geométrico. El 
origen de las rampas es variado; a menudo resultan de un cizallamiento de 
capas frágiles; en ocasiones por la reactivación de antiguas fallas; también 
por discontinuidades litológicas oblicuas con respecto a la estratificación (pen- 
diente de taludes). De esta manera, las rampas pueden ser perpendiculares 
(rampa frontal), oblicuas o paralelas (rampa lateral) al desplazamiento de la 
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napa (figura 9.4b). Los pliegues ligados a la formación de las rampas tienen 
una orientación idéntica a la de éstas. 

La mayoría de las veces las superficies de cabalgadura son múltiples y 
en su terminación frontal se separan escamas (= unidades poco desplazadas 


ODIJIIBA 


5z 
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9.3. (a) Carta esquemática del Oeste de los Estados Unidos. En gris, la situación del Overthrust 
Belt y en negro los “centros metamórficos complejos” (según Aubouin el al., 1986, Bull. Soc, 
Géol. France (8), 11 (5), 741-751, modificada). Arriba a la izquierda, el Overthrust Belt de 
Wyoming; (b) Sección del Overthrust Belt de Wyoming (según Dixon, J.S., 1982, A. A. P. G. 
Bull (66), 10, 1560-1580). 
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entre sí) imbricadas. Las superficies mencionadas pueden formarse sucesi- 
vamente con una secuencia en el sentido del desplazamiento de las napas 
(secuencia concordante o piggy back sequence, figura 9.4c1) o en sentido 
inverso del desplazamiento (secuencia inversa u overstep sequence, figura 
9.4c2). En el Overthrust Belt de Wyoming la progresión de las napas es 
concordante: las napas internas (en el oeste) se emplazan en el Cretácico Infe- 
rior y Medio, las intermedias en el Cretácico Superior y las externas en el 
principio del Terciario. 

_ La parte superior de las cabalgaduras puede alcanzar la superficie del 
terreno (cabalgadura emergente) o bien, termina en un pliegue anticlinal o a 
lo largo de un plano de estratificación (cabalgadura ciega, figura 9.4d1). Una 
rampa frontal y una retrocabalgadura con pendiente opuesta delimitan, hacia 
arriba, una cuña extrusiva (pop-up structure) y hacia abajo una zona triangu- 
lar (figura 9.4d2). Un sistema de escamas imbricadas comprendido entre dos 
cabalgaduras forma un dúplex (figura 9.4e). 

La erosión de las napas puede hacer aflorar, en medio de unidades 
alóctonas, las unidades subyacentes y aun las autóctonas (figura 9.4f), las 
cuales forman una ventana si está completamente rodeada de las unidades 
transportadas o una semi-ventana si lo están parcialmente. Al frente de la 
napa la erosión forma lóbulos aún ligados a ella o klippes, aislados, los klippes 
y las ventanas permiten medir el desplazamiento mínimo de una cabalgadura. 


Semiventana 


9.4. (a) Esquema de una cabalgadura con rampa y llanura; (b) diferentes tipos de rampas; (c) 
secuencias en la formación de cabalgaduras: c1) secuencia concordante y c2) secuencia in- 
versa (flechas blancas y números indican el orden de formación de las cabalgaduras); dl) 
ejemplos de cabalgaduras terminadas, d2) complicaciones locales de la estructura de la napa; 
(e) geometría de un dúplex; (f) napa y estructuras asociadas. 
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2,2. Secciones equilibradas y la estimación de la reducción de tamaño. La 
medida de la reducción de tamaño en las cadenas, con desprendimiento de la 
cobertura, puede ser obtenida a partir de secciones paralelas al sentido del 
desplazamiento de la propia napa. Algunos métodos utilizan superficies; otros 
emplean longitudes medidas en las secciones. En todos los casos, se supone: que 
la deformación se lleva a cabo conservando el volumen, que es plana y que el 
plano de la sección corresponde al plano XZ de la deformación. 

Cuando se utilizan las superficies para medir la reducción, se puede to- 
mar en cuenta la totalidad de la superficie de la sección (superficie A = L-H) 
situada sobre el plano de cabalgamiento (figura 9.5a) (método llamado de la 
superficie total). La superficie inicial (Ao) y la superficie equivalente defor- 
mada (A) se supone que son idénticas. Es necesario determinar el espesor Ho 
de la serie sedimentaria antes de su plegamiento; para esto se debe reconstruir 
la columna litológica. Se puede calcular la longitud inicial Lo de la región 
plegada (Lo = A/Ho); posteriormente, el desplazamiento D (D = L-— Lo) y la 
disminución R = (L—Lo)/Lo. Asimismo se puede tener en cuenta únicamente 
la superficie suplementaria (A”) que rebasa el relieve inicial (figura 9.5b); 
esta superficie resulta de la deformación (método llamado de la superficie 
excedida). Las superficies A” y Ai son idénticas (Ai representa el área despla- 
zada en el momento del cabalgamiento); en estas condiciones, es necesario 
conocer Ho para determinar D = (L — Lo) = Ai/Ho, de donde se puede cono- 
cer R. Estos métodos tienen la ventaja de ser globales, pero son poco precisos 
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9.5. Medidas del acortamiento: (a) por el método de la superficie total (Goguel, 1965, Traité 
de Tectonique, Masson, 457 p.) y (b) por el método de superficie en exceso (Chamberlain, 
1910, J. Geol., Chicago, 18, 228-251; Hossack, 1979, J. Geol. Soc. Lond., 136, 705-711). 
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ya que siempre existe la incertidumbre sobre la reconstrucción de las partes 
de la sección que han desaparecido por erosión. Debido a esto último, al redu- 
cir la superficie medida, se minimiza el valor de la disminución buscada. Por 


- otra parte, la compactación tectónica y el proceso de presión-disolución pue- 


den producir una reducción del volumen (si la materia disuelta sale del plano 


| de la sección), por consiguiente, se reduce también la superficie medida. 


Cuando se emplean las longitudes para estimar la disminución de tama- 
ños, se mide la distancia entre dos puntos, inicialmente confundidos en uno; 
esta medida debe ser paralela a la superficie del cabalgamiento (despla- 
zamiento verdadero, figura 9.4a). En un sistema de cabalgaduras, el desplaza- 
miento se debe medir en cada una de ellas, lo cual implica que la geometría de 
la sección sea conocida de la manera más precisa posible. Para ello se proce- 
de de la manera siguiente: en primer lugar, por desplegamiento y anulación 
de los desplazamientos, se restituye la geometría de la sección antes de su 
deformación. En el transcurso de esta operación, se evalúan y reconstruyen 


las partes de la sección desaparecidas por erosión. Enseguida, la sección que 
ha sido desplegada y restaurada se deforma de manera idéntica a la sección 


original; en esta sección corregida, llamada sección equilibrada, se realizan 
las medidas de la reducción. El aspecto práctico del método de equilibrio de 
secciones no se describe en la presente obra (para un buen conocimiento de 
este método se sugiere, por ejemplo, Gratier y cols., 1988). 

Los desplazamientos acumulados, medidos en la sección geológica, re- 
presentan la consecuencia de la reducción regional que se produce en la co- 
bertura cabalgante y eventualmente en el basamento. 


3. Desprendimiento de la cubierta y reducción del basamento, 
un ejemplo: el antepaís plegado de los Alpes Occidentales 


La cadena de los Alpes forma un arco que se extiende de Génova a Viena, 
sobre más de 1000 km (figura 9.6a). Aquí, se distinguen las zonas externas y 
las zonas internas (llamadas zonas pénicas). Las zonas pénicas están 
cabalgadas por los Alpes meridionales y orientales; reaparecen en ventanas 
en los últimos, en Engadine y en los Haue Tauern (ver $ nu-2). 

Las zonas externas forman el antepaís de la cadena alpina. En los Alpes 
occidentales se distinguen los macizos cristalinos externos y las cadenas 
subalpinas a las cuales se enlaza el Jura (figura 9.64). 
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3.1. La estructura del antepaís alpino 


* La estructura superficial. Los macizos cristalinos externos forman una cul- 
minación (alt. = 3000-4000 m) en el borde oriental de las zonas externas. 
Están cortados en escamas de basamento y limitados por fallas inversas (figu- 
ras 9.6b y 6.23a). 


9.6. (a) Esquema estructural de la cadena alpina 1: Jura, 2: zonas externas subalpinas (SA) y 
helvética (H) con los macizos cristalinos externos (Ar= Argentera, Pe= Pelvoux, Be= 
Belledonne, MB= Mt. Blanc, AR= Agujas Rojas, A: Aar, Go= Gotthard, 3: Zonas pénicas 
internas (P= Prealpes, DM= Dora María, GP: Gran paraíso, MR= Mt. Rose, SB= Grand St. 
Bernard, PI= napas pénicas inferiores, A= Adula, T: Tambo, S= Suretta), 4: napas austro- 
alpinas (DB= Dent Blanche, SL= Sesia Lanzo) 5: Alpes Meridionales, 6: Apeninos; Granitos 
oligocenos de Bergell (B) y de adamello (Ad) (según Polino et al., en Roure et al., 1900 
Mém. Soc. Géol. France, París, 156, 350 p.) 


Las cadenas subalpinas resultan de un desprendimiento de cubierta; en 
el sur, están formadas por pliegues y cabalgaduras (Arcos de Digne y de 
Castellane) vertidas hacia el SO y al S, en las cuales la formación más antigua 
es un nivel evaporítico del Triásico Superior, como en el Jura externo. El 
desprendimiento de la cubierta del basamento es directamente observable en 
el afloramiento de los domos de Barrot y Barles (figura 9.7a). En el norte, 
están formadas por un conjunto de pliegues y cabalgaduras vertidas hacia el SO 
que, en el frente, descansan sobre los depósitos de la cuenca molásica (figura 
9.7b). En el nivel del Triásico, el desprendimiento de la cubierta es observa- 
ble al oeste del macizo de las Agujas Rojas (figura 9.1). Por otra parte, en el 
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mismo seno de la cubierta cabalgante, existen tres niveles de desprendimien- 
to: las margas del Jurásico Inferior, del Jurásico Superior y del Cretácico 
Inferior. Estas superficies de desprendimiento permitieron la formación de 
cabalgaduras superpuestas y complejas organizadas en dúplex. 


Macizos Cabalgadura Napas Línea 
ONO cristalinos pénica frontal Dómicas dnubelaná E 
A Grand hh 
Alpino Belladone  Vanoise Perdi Sesia Lanzo AlPes meridionales 


0 20 km 
9.6. (b) sección esquemática de los Alpes a escala cortical según una interpretación del perfil 
ECORS-CORP. Las interfaces corteza-manto, observadas en reflexión sísmica profunda, es- 
tán azuradas (según Lacasin el al., 1990, C, R, Acad. Sci. Paris, 310, 1, 807-814). 


En la cuenca molásica, el pliegue de Saleve (figura 9.7b) es un anticlinal 
de rampa que implica toda la cubierta separada en el nivel del Triásico. En el 
Jura interno, las perforaciones han mostrado que la cubierta sedimentaria está 
separada en el complejo evaporítico del Triásico Medio. Su estructura (figura 
9.70) es típicamente la de una cubierta de cabalgadura plegada con anticlinales, 
rampas, retrocabalgaduras y cuñas sobresalientes como por ejemplo el de 
Oyonnax. La separación de la cubierta del arco Ledoniano (figura 9.2) tal vez 
afecta al conjunto de la cubierta del Jura externo. 

* La estructura profunda. El perfil de reflexión sísmica profunda (7b-c 
en la figura 9.1), obtenido en el programa franco-italiano ECORS-CROP, 
muestra que la corteza del antepaís alpino se introduce bajo el borde occiden- 
tal del macizo de Belledonne, abajo de una cabalgadura cortical mayor (fi- 
gura 6.23b). En el antepaís, la superposición de dos niveles de corteza inferior 
podría corresponder a una cabalgadura cortical ciega y, bajo el Jura interno, 
algunas reflexiones sísmicas representan quizás fallas inversas en el basa- 
mento (figura 9.7c). 

La geometría de la Moho (figura 6.23b) muestra que la corteza (y la 
litosfera) del antepaís se flexiona al frente de la cabalgadura de Belledonne. 
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9.7. Esquema geológico de napas de la zona subalpina meridional (a: según Debelmas, 1974, 
y cols. en Geologie de la France, Doin París) y septentrional (b y c: esquemas equilibrados 
según Guellec y cols., en Roure y cols., comps., 1990, Mém. Soc. Géol. France, Paris, 156, 
350 p.). 


Esta flexión también se marca en la geometría del contacto basamento-cu- 
bierta. Los sondeos muestran que este contacto se encuentra inclinado hacia 
el Este, en el Jura externo (figura 9.2), (excepto en el borde de Bresse) y bajo 
el Jura interno (figura 9.7c). Los perfiles sísmicos indican que siempre se 
encuentra inclinada hacia el Este, bajo la cuenca molásica (figura 9.7b). Bajo 
el macizo de los Bornes, su pendiente se invierte; el contacto basamento- 
cubierta se inclina hacia el Oeste y se enlaza con el de la cuenca de Belledonne. 


3.2. Evolución tectónica del antepaís alpino plegado. La estructura de este 
antepaís resulta de una tectónica de compresión perteneciente al Neógeno, la 
cual ha reactivado las fallas normales preexistentes, esencialmente formadas 
en el transcurso de dos periodos. En el Triásico Superior'y sobre todo en el 


Plegamientos y cabalgaduras por desprenaimiento de cubierta Ll 


Jurásico Inferior, el rifting mesozoico de la margen pasiva europea afectó al 
dominio de los macizos cristalinos externos (capítulo 6, $ IV-3). En el 
Oligoceno, la extensión del rift de Europa Occidental (capítulo 6, $ 1-2.1) 
también afectó al dominio del Jura (figura 9.2), al borde occidental de la 
cuenca molásica y a la zona subalpina. En esta época (= 40-30 Ma), el domi- 
nio de la zona subalpina y los macizos cristalinos externos estaban cubiertos 
por una cuenca marina de flysch alimentada de material detrítico proveniente 
de las napas pénicas emergidas (ver $ 11-2). 

Es posible que, desde el Oligoceno Superior-Mioceno Inferior (= 30-20 
Ma), durante el depósito de las molasas, la cubierta mesozoica del antepaís 
alpino comenzó a desprenderse del basamento y a plegarse. Sin embargo, la 
tectónica mayor, que afectó a los macizos cristalinos externos, apenas data 
del final del Mioceno Medio-principio del Mioceno Superior (= 15-10 Ma). 
Las unidades frontales de la zona subalpina (en el macizo de Vecors) y las 
cabalgaduras del Jura interno se formaron más tarde; descansan sobre depósi- 
tos de edad Mioceno Superior (= 10 Ma). Las cabalgaduras frontales del Jura 


- externo (figura 9.2) y del Arco de Digne (figura 9.7a) descansan sobre depó- 


sitos de edad Plioceno (= 4 Ma). La deformación del basamento y el despren- 
dimiento de la cubierta progresaron en una secuencia concordante hacia el 
antepaís. 

En el Macizo de Belledonne, y quizás también en los otros macizos 
cristalinos externos, el amontonamiento en una rampa cortical, de escamas de 
basamento limitadas por fallas inversas, que reactivaron antiguas fallas nor- 
males mesozoicas (ver figura 6.23a), produjo un engrosamiento de la corteza 
y, por reajuste isostático, un levantamiento del macizo. Su cubierta se des- 
prendió del basamento en el nivel de las evaporitas del Triásico y/o de las 
margas del Jurásico Inferior y se deslizó, tal vez por gravedad, para formar 
las cabalgaduras y pliegues subalpinos del Macizo de los Bornes. Posterior- 
mente, las fallas inversas del basamento deformaron las unidades de cubierta 
precozmente desprendidas (figura 9.7b) y produjeron el desprendimiento ge- 
neral de la cubierta de la cuenca Molásica y del Jura, así como su traslación 
hacia el Oeste. Ésta se produjo al remontar la pendiente de la interfase basa- 
mento-cubierta. 


3.3. Estimación de la reducción de la cubierta y del basamento. Las seccio- 
nes balanceadas de la cubierta del Jura y del Macizo de los Bornes fueron 
realizadas para estimar su acortamiento según una sección vecina a la del 
perfil ECORS-CROP (figura 9.7b, c). No obstante la incertidumbre que se 
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produce en esta técnica (ver $ 1-2.2), los diferentes valores obtenidos son 
coherentes: el desplazamiento de la cubierta es del orden de 30 km en el Jura 
(reducción vecina de 40%), y de 30 km en el Macizo de los Bornes (reduc- 
ción vecina al 95%). 

Esta reducción de la cubierta se tiene en cuenta para el Jura por un esca- 
mado probable del basamento; bajo el Macizo de los Bornes por una eventual 
cabalgadura del basamento ciego y escamas, pero sobre todo, por una cabal- 
gadura cortical del Macizo de Belledonne (figura 6.23b). El subcabalgamiento 
total de la corteza del antepaís bajo los Alpes, estimado por el desfasamiento 
de la Moho (figura 9.6b), es del orden de 50 km, lo cual es concordante con el 
valor estimado para la reducción de la cubierta del antepaís. 

Por tanto, los datos de sismología profunda del programa ECORS-CROP 
muestran claramente que la tectónica de las napas por desprendimiento de la 
cubierta en el antepaís alpino es, ante todo, consecuencia de las grandes ca- 
balgaduras ciegas del basamento que se amortiguan por un desprendimiento 
generalizado de la cubierta. 


4. Las condiciones mecánicas de las cabalgaduras 
por desprendimiento de la cubierta 


El descubrimiento de las grandes cabalgaduras es antiguo (ver Buxtorf, 1907 
para el Jura) y la paradoja que presentan, también es conocida desde hace 
mucho tiempo (Smoluchowski, 1909). 


4.1. Paradoja mecánica de las grandes cabalgaduras.La traslación de una 
napa sobre un plano horizontal necesita que una fuerza horizontal F,, $ea 
aplicada atrás de la propia napa (figura 9.8a). Si se toma el ejemplo dado por 
Smoluchowski: para desplazar un bloque rígido (longitud L, anchura 1, espe- 
sor e, densidad p), F__ debe ser superior o igual a T, el esfuerzo cortante nece- 
sario para el deslizamiento de este bloque; T = H¿S,, donde S, es la fuerza 
normal al plano de deslizamiento y u, el coeficiente de fricción estática, es 
decir, en el límite: 


FasT= y, -Llep e (1) 


El esfuerzo normal o ,=F. /le ejercido en la extremidad del bloque 
para desplazarlo es: G,, =H, «Lpg. Para que una napa de 160 km de largo 
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pueda deslizarse con un coeficiente de fricción igual a 0.15, este esfuerzo O... 
debe ser igual a 650 MPa; por otra parte, la resistencia a la ruptura o. de un 
granito es cercana a 90 MPa. Como resultado se tiene que esta napa no puede 
ser desplazada: pues se fractura antes de deslizarse. Sin embargo, una napa 
también puede deslizarse por gravedad sobre un plano inclinado con un ángu- 
lo € (figura 9.8b). El esfuerzo cortante es T=|H,0, =180 0, , de donde 
1, = tg 0. Para un coeficiente de fricción y, = 0.15, la pendiente crítica 0, 
necesaria para producir el deslizamiento de la napa, es cercana a 9%. Aun para 
un coeficiente de fricción tan débil, implica la existencia de una topografía 
poco verosímil para desplazar a una napa de 100 km de largo. Por tanto, en 
principio una gran napa no puede deslizarse por impulso horizontal, ni por 
gravedad; tal es la aparente paradoja mecánica de las grandes cabalgaduras. 
Smoluchowski supuso que las napas no se desplazan por fricción en un plano, 
sino por deslizamiento sobre una capa viscosa. Sin embargo, otros mecanis- 
mos pueden permitir el deslizamiento. 


(a) y 


9.8. Deslizamiento de una napa por fricción sobre un plano horizontal (a) y sobre un plano 
inclinado de un ángulo € (b) (basado en Smoluchowski, 1909, Geol. Mag., 6, 204-205). 


4.2. Importancia de la presión intersticial de los fluidos en el desprendimien- 
to de la cubierta. Hubbert y Rubey (1959) sugirieron que una fuerte presión 
intersticial de los fluidos P, podría permitir la traslación de grandes napas, lo 
cual no siempre significa que el coeficiente de fricción sea muy débil o nulo. 
En efecto, en este caso las componentes efectivas normal o .,, y tangencial 
T sp SON (ver figura 4.3): 


O. =0n —P, Y Te =(0, —P,) (0, —P)]sen20/2=1% (2) 


donde cy yt son los esfuerzos normal y tangencial ejercidos en la trama 
sólida de la roca. El deslizamiento en un plano de fractura preexistente, tiene 
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lugar si el esfuerzo cortante t aplicado en el plano sobrepasa el esfuerzo crí- 
tico T, = 1,0 y [(1), capítulo 4 con C, = 0]. En presencia de una presión de 
fluidos, el esfuerzo normal es el esfuerzo efectivo O ,, , de donde: 


T, = Hs (6, —P,) (3) 


Si se tiene P, =10 y, se puede escribir T, = (1—A) 1gO) . Si P, tiende 
a Oy»(1-4)>0 y 71, >0 y en este caso el esfuerzo 1 y, por tanto, la 
presión o,, necesaria para desplazar una napa en un plano horizontal se vuel- 
ve débil. Si esta napa se desliza por gravedad en un plano inclinado con un 
ángulo 0,.: 


To — (1 -A) UsOn E On -tg0, 
de donde tg0, = (1-1) uu, (4) 


Si (1-1)>0, entonces 9, >0 y, en este caso, la napa puede desli- 
zarse por gravedad en un plano muy poco inclinado. Las fuertes presiones de 
los fluidos, tales como A = 0.9 que no son inverosímiles, han sido encontradas 
en perforaciones petroleras. 

En este modelo, la longitud máxima de una napa que puede ser empuja- 
da depende de la resistencia a la ruptura o y de las rocas que la forman; ahora 
bien, O, aumenta con la presión hidrostática (ver figura 3.6), es decir, con el 
espesor de la napa; de esta manera, mientras mayor sea el espesor de la napa, 
tanto más larga puede ser. Sin embargo, el esfuerzo crítico T, depende tam- 
bién de la cohesión C, del material [(1), capítulo 4] la cual, para simplificar, 
no se tomó en cuenta en el inciso precedente pero que, en general, no es nula. 
La figura 9.9a muestra los resultados de una simulación numérica que indica 
la longitud máxima L,, de una napa de 6 km de espesor que puede ser empu- 
jada hacia abajo, en una pendiente de O grados, para diferentes presiones de 
los fluidos con una cohesión C¿= 3MPa en la superficie de deslizamiento. 


4.3. Desprendimiento de la cubierta sobre niveles de evaporitas. Los experi- 
mentos en compresión triaxial, efectuados en muestras de yeso a temperatura 
creciente, muestran una caída del límite de plasticidad en un factor de 10 para 
un aumento de temperatura de 100 *C (figura 9.9b). En el examen microscó- 
pico de las muestras, se observa una transformación del yeso (CaSO,, nH,O) 


A > 


en un semihidrato o en anhidrita (CaSO,) que libera al agua. Esta caída de la 
resistencia del yeso se atribuye al aumento de la presión de los fluidos resul- 
tantes de la deshidratación. 

A menudo, los niveles de desprendimiento de las napas están formados 
por arcillas y sal de poca permeabilidad. La deshidratación del yeso conteni- 


(o, — 0,) MPa 


a, =05,= 200 MPa 
¿=3-10% gu 
0 2 4 6 8 10 0 2 4 6 8 TO 12 


O) Pendiente 0” O 


9.9. (a) simulación numérica de la longitud máxima (L max) de una napa de 6 km de espesor 
que puede ser empujada sobre una pendiente de 8, en función de la presión de fluido Pi 
= AGO y La cohesión del nivel de desprendimiento es de 3 Mpa (según Forristall, 1972, 
Geol. Soc. Amer. Bull., 83 (10), 3073-3081). (b) Deformación de una muestra de yeso a 
diferentes temperaturas bajo presión de confinamiento de 200 Mpa (según Heard y Rubey, 
1966, Geol. Soc. Amer. Bull. , 77 (7), 741-760. 


do en esos niveles puede proveer grandes cantidades de fluidos, los cuales, 
atrapados en niveles impermeables, pueden desarrollar fuertes presiones 
intersticiales. Éstas disminuyen la resistencia al cizallamiento de las rocas y, 
por tanto, pueden favorecer la formación de planos de desprendimiento. La 
frecuente presencia en los niveles de desprendimiento de brechas de calizas 
dolomíticas, conocidas como cargneules (carñolas),* indican probablemente 


*N. de T. Nombre traducido arbitrariamente. 
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un fracturamiento hidráulico de estas rocas por las fuertes presiones de los 
fluidos [ver capítulo 4, $ MI-4.1]. 

Sin embargo, los niveles de evaporitas situados eri la base de estas napas 
poseen también una débil cohesión, estimada en 3 MPa en las perforaciones 
del Jura externo y su propia reología, cercana a una reología plástico-viscosa, 
también puede explicar el deslizamiento de las napas. Finalmente, otro meca- 
nismo, con poca frecuencia señalado, excepto para el deslizamiento de las 
fallas, es el que se refiere a la propagación del movimiento por pequeños 
desplazamientos sucesivos en una superficie de deslizamiento. Tal mecanis- 
mo, análogo al que permite el desplazamiento de una dislocación en un siste- 
ma de deslizamiento (figuras 7.3 y 7.4), puede causar una disminución 
considerable de la superficie en la cual se produce la fricción [(1) de este 
capítulo] y por tanto, también una disminución considerable del esfuerzo 
G,, hecesario para desplazar esta napa. 


II. NAPAS DE CUBIERTA SEDIMENTARIA 


En las napas superficiales por desprendimiento de la cubierta, la deformación 
es dúctil-frágil. Pero también existen napas, como las napas sinfoliadas, en 
las cuales el material sufrió una deformación penetrante dúctil. 


1. Napas con pliegues recostados sinfoliados, un ejemplo: 
la Montaña Negra (Macizo Central Francés) 


1.1. Estructura de las napas de la Montaña Negra. La parte axial de la 
Montaña Negra (figura 9.10a) está formada por un domo de gneis y 
microesquistos intrusionados por granitos de edad Paleozoico Superior. Su 
vertiente norte está formada por escamas de cabalgaduras hacia el SE, y su 
vertiente meridional por varias napas que afectan una secuencia sedimentaria 
de flysch, de calizas y de esquistos de edad Cámbrico-Carbonífero Inferior 
(Viseano). Se reconocen tres grandes napas con pliegues recostados 
sinfoliados cuyo desplazamiento alcanza la decena de kilómetros (figura 
9.10b). Estas napas están separadas por planos de cizallamiento posterio- 
res a los pliegues recostados. El conjunto de napas en la zona axial está re- 
plegado en un domo, el cual, erosionado, permite observar la estructura 
profunda. 
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1.2. La evolución tectónica de las napas de la Montaña Negra. La primera 
fase de la deformación corresponde al plegamiento (B,) sinfoliado (figura 
9.11a). La foliación (S,) de flujo, en la base de las napas, hacia arriba pasa a 
una foliación discontinua que desaparece arriba de un frente de foliación. La 
dirección media de la lineación de intersección 1, y de los pliegues B, es 
ESE-ONO (C,, figura 9.11); sin embargo, localmente puede ser muy disper- 
sa, tal vez por deslizamiento heterogéneo sobre los planos de foliación (S,) y 
también por aplastamiento heterogéneo de los pliegues. Los cierres anticlinales 
de los pliegues recostados (figura 9.10b) indican una inclinación de estas 
napas hacia el sur; los planos de cizallamiento (figura 9.10b) corresponden a 
una etapa tardía de su emplazamiento. En la zona axial, la esquistosidad 
(neogénesis de biotita y muscovita) del plano axial con raros micropliegues 
isoclinales quizás corresponden a esta foliación S.. 

La segunda fase de deformación corresponde al replegamiento como 
domo (figura 9.11b). Se forman pliegues sinfoliados (B,), con dirección N 
50-70%, con planos axiales muy enderezados (C,, figura 9.11). En las partes 
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9.10. (a) Esquema estructural y (b) sección esquemática de la Montaña Negra (según Arthaud 
et al., 1966, Coll. Etages Tectoniques, Univ. de Neufchátel, Suiza, 231-243). 
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profundas de las napas, la foliación S, es una foliación de crenulación acom- 
pañada de neogénesis de biotita; en los flancos del domo de la zona axial se 
encuentra una esquistosidad vertical. El metamorfismo es de gradiente térmi- 
co elevado (200-300*—C/km). 

Posteriormente, unos granitos de anatexis de edad (330-300 Ma) y unas 
pegmatitas se emplazan en el domo, probablemente durante un régimen 
tectónico extensivo, ya que las exudaciones pegmatíticas rellenan grietas de 
tensión. Una lineación mineral o de alargamiento tardío (L, o posterior) con 
dirección N 50-70" afecta al domo gnéisico y, localmente, a las napas que son 
el resultado de una deformación dúctil (X = N 50-70). 

Todas estas deformaciones son posteriores al Carbonífero Inferior 
(Viseano) y anteriores al Carbonífero Superior (Estefaniano); se formaron 
entre 350 y 300 Ma, en el transcurso de la orogenia herciniana. Esta orogenia 
que afectó a Europa y al este del continente norteamericano, en ese tiempo 


unidos en un continente único, la Laurasia (antes de la apertura del Atlántico, 
figura 9.22b). 
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9.11. Esquema de la evolución tectónica de la Montaña Negra: (a) emplazamiento de las 


napas y (b) plegamiento en domo con la forma probable de la foliación S1 (C1) y S2 (C2 
(según Arthaud et al., 1966, Ibid.). ad 


1.3. Napas en pliegues recostados, sinfoliados y la deformación del basa- 
mento. El espesor del conjunto de napas, bajo el frente de foliación, es del 
orden de 7-8 km; ello indica que en el momento del plegamiento, los niveles 
inferiores de la napa, estaban colocados a una profundidad de alrededor de 
los 10 km, en condiciones de temperatura elevada (neogénesis de mica blanca 


Napas ae cubierta searmentaria Lido l 


y de biotita clara). En estas condiciones de P-T, la deformación de las napas 
fue dúctil y penetrante. El plano de foliación del material primero fue casi 
horizontal (S,), después se volvió casi vertical (S,), lo que implica un cambio 
en el mecanismo de deformación con el transcurso del tiempo. El basamento 
de la zona axial tal vez tuvo una reducción en el transcurso de la fase 1; esta 
reducción se encuentra esquematizada en la figura 9.11a por los grandes plie- 
gues recostados, pero su existencia no ha sido demostrada en la zona axial. La 
deformación dominante es la que forma al domo (fase 2, figura 9.11b) en un 
gradiente geotérmico elevado (200-300C/km) con elevación diapírica de los 
granitos de anatexis. Los investigadores no están de acuerdo en el mecanismo 
de esta deformación: al ser la esquistosidad S, casi vertical en los flancos del 
domo, algunos piensan que el abombamiento resultó de una reducción hori- 
zontal NNO-SSE seguida de una elevación diapírica de los granitos de anatexis; 
otros opinan que ocurrió una elevación diapírica del conjunto del domo 
gnéisico-granítico. De cualquier forma, en estas condiciones de P-T, la defor- 
mación del basamento es dúctil (ver $ III), muy diferente de la deformación 
frágil del basamento de los macizos cristalinos externos de los Alpes (ver $ l- 
3.2). 

El engrosamiento de la corteza, que resultó de su reducción horizontal, 
aumenta el valor del esfuerzo vertical a,, . Se sabe que cuando éste se con- 
vierte en o,, puede producirse una tectónica extensiva por hundimiento 
gravitacional (ver capítulo 6, $ 1-3), lo cual explica, tal vez, el estiramiento 
ENE-OSO de la zona axial y la formación de grabens en la periferia de la 
Montaña Negra, al finalizar el Paleozoico (Pérmico). En condiciones de P-T 
elevadas, la deformación del basamento por extensión puede ser también dúctil 
(ver $ V). 


2. Los mecanismos de emplazamiento de las napas 
de cubierta sedimentaria 


Existen muchos tipos de napas que pueden presentar características interme- 
dias entre las napas superficiales con deformación dúctil-frágil como las del 
Jura (figura 9.2) y las napas profundas con deformación dúctil penetrante 
como las de la Montaña Negra (figura 9.10). El propósito de la presente obra 
no es realizar una descripción exhaustiva sino más bien, el de despejar las 
características que resultan de la diversidad de los mecanismos de deforma- 
ción de las napas (figura 9.12). 
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9.12. Modelos mecánicos simples de napas y deformaciones asociadas. Las rayas represen- 
tan la orientación de los planos de compresión y las elipses negras, la orientación del elipsoide 
de deformación terminal (según Merle, 1984, Rev. Géol. Dyn. et Géogr. Phys. 25(1),-3-17, 
modificado). A 


2.1. Modelos mecánicos simples de las napas. Una napa puede desplazarse 
bajo la acción de su propio peso (por gravedad) o por un empuje horizontal. 
Las diferentes deformaciones que resultan dependen de la reología de los 
materiales de la napa (capítulo 3). 


a) Las napas por gravedad pueden deslizarse sobre un nivel de des- 


prendimiento o bien, deformarse en su conjunto, es decir, extenderse por gra- 
vedad. 


* El deslizamiento por gravedad se produce cuando el esfuerzo 
tangencial, resuelto 1 = pgh - sen 0 (1.0 figura 9.12), alcanza un valor crítico 
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T, que depende de la reología del material. Si éste es frágil, se produce un 
deslizamiento de fractura cuando 1 alcanza el esfuerzo crítico de ruptura o de 
deslizamiento T., =C, +H;¡0y [(1), capítulo 4]. Se ha visto ($ 1-4, figura 
9.8b) que esto sólo es posible para una topografía verosímil, si existe una 
presión de fluidos suficiente en el nivel de desprendimiento. Por tanto, en 
éste, las formaciones resultan por un fracturamiento acompañado de presión 
de fluidos (1, figura 9.12). 

Si el nivel de desprendimiento es dúctil, un deslizamiento dúctil inter- 
viene cuando el esfuerzo tangencial 1 alcanza el límite de flujo 1, ; éste tiene 
un valor nulo para las rocas viscosas y un valor finito (generalmente com- 
prendido entre 0.5 y 5 MPa) para las rocas plásticas viscosas. El flujo puede 
ser newtoniano, donde intervienen los mecanismos de flujo de Nabarro- 
Herring, de Coble o de presión-disolución (capítulo 7, $ 11-2.2); entonces, el 
desplazamiento de la napa es lento (ver figura 7.7). El mecanismo de flujo 
puede ser no newtoniano y resultar de un flujo-dislocación con recristalización 
dinámica (capítulo 7, $ I1-2.1); el desplazamiento de la napa es entonces más 
rápido (figura 7.7). Estos mecanismos son térmicamente activos (capítulo 7,8 
II-1.2) y el calor desprendido por el cizallamiento activa la deformación. El 
nivel de desprendimiento dúctil está formado por milonitas y se deforma por 
cizallamiento simple heterogéneo (2, figura 9.12). Si el cuerpo de la napa se 
deforma durante su traslado, lo hace por fallas normales. 

+ La extensión por gravitación se da en cualquier material de la napa 
que se extiende para encontrar su equilibrio gravitacional. El esfuerzo 
tangencial 7 en la base de la napa sólo depende de su peso y de su pendiente 
a en la parte superior: t=pgh -sena. Para a pequeña, sen a. = a ; es la ley de 
deslizamiento de los glaciares los cuales, en ciertas condiciones, pueden in- 
cluso remontar pendientes. La extensión por gravitación se produce si el es- 
fuerzo tangencial alcanza un valor superior al límite de flujo 1, del material 
que puede ser plástico-viscoso o viscoso. Se produce una reducción vertical 
de la parte superior de la napa con un alargamiento horizontal del material. 
Hacia la base de la napa, la componente de cizallamiento se vuelve más gran- 
de por el desplazamiento de ésta. Estas napas presentan una foliación hori- 
zontal en sus partes elevadas, y una deformación cizallante en sus partes 
profundas (3, figura 9.12). Si la base de la napa es inclinada, se puede agregar 
un deslizamiento dúctil a la extensión por gravitación. 


b) Las napas no gravitacionales resultan de un empuje ejercido detrás 
de la napa. Para que el desplazamiento sea posible, es necesario que la 
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resistencia o, (generalmente comprendida entre 20 y 150 MPa) del material 
sobre el cual se aplica el empuje sea superior al esfuerzo crítico T, de 
deslizamiento (ver $ 1-4.1). Como en el caso del deslizamiento gravitacional, 
el desprendimiento de la cubierta puede realizarse por un deslizamiento por 
ruptura o dúctil con los mismos tipos de deformaciones en el nivel de des- 
prendimiento. 

El cuerpo de la napa puede ser rígido o plástico (con Oj > T,) para 
poder transmitir el empuje. Su deformación puede ser cualquiera (cizallamiento 
simple y/o puro); esta deformación depende de la forma de la napa y de las 
condiciones de aplicación de las fuerzas. En general, se produce una reduc- 
ción y un engrosamiento en la parte trasera de la napa con pliegues y, even- 
tualmente, con fallas inversas. En el caso de un empuje horizontal, los pliegues 
tienen su plano axial comúnmente vertical y el alargamiento es vertical (4, 
figura 9.12); en el caso de un empuje ejercido sobre una cubierta por una 
cabalgadura con poca pendiente, los pliegues tienen su plano axial general- 
mente muy inclinado y el alargamiento tiende a volverse horizontal (4, figura 
9.12). 


2.2. Deformaciones de las napas y su modo de emplazamiento. Los modelos 
mecánicos de las napas se deducen, en general, de modelos analógicos reali- 
zados con materiales tales como la silicona, cuya reología es conocida. En el 
campo, habitualmente sólo se conocen las deformaciones finales de las rocas 
y, en ocasiones, su reología por el estudio de mecanismos físicos de deforma- 
ción (ver capítulo 7). A partir de estos datos se deben deducir sus condiciones 
de emplazamiento (ver Merle, 1984). 


a) Napas gravitacionales y napas no gravitacionales. Las napas 
gravitacionales tienen la característica común de mostrar en sus partes supe- 
riores estructuras de extensión horizontal (fallas normales, grietas verticales 
de tensión, budinage) y en sus partes frontales, estructuras de compresión 
formadas por el amortiguamiento sobre los relieves del autóctono. En las napas 
gravitacionales, el gradiente de deformaciones por compresión se realiza en 
el sentido del desplazamiento de la napa (2, figura 9.12). En las napas no 
gravitacionales, los empujes horizontales ejercidos sobre la napa impiden la 
formación de estructuras de extensión horizontal (fallas normales, grietas ver- 
ticales de tensión). Las napas que muestran reducciones horizontales y alar- 
gamientos verticales [centro de la figura 9.12 (4)] son claramente napas no 
gravitacionales. Pero si el empuje en la cubierta se ejerce por una cabalgadu- 
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ra con poca pendiente [la derecha de la figura 9.12 (4)], pueden formarse 
estructuras de extensión casi horizontales (lineaciones de extensión, budinages, 
juntas de cizallamiento con movimiento normal) por un mecanismo de 
cizallamiento simple. Estas estructuras pueden confundirse con las formadas 
en las napas gravitacionales. Sin embargo, la característica de las napas no 
gravitacionales es que el gradiente de las deformaciones por compresión es 
en sentido inverso del desplazamiento de la napa (4, figura 9.12). 

Las napas subalpinas de la cubierta de los macizos cristalinos externos 
(figura 9.7b) quizás son napas de deslizamiento gravitacional deformadas des- 
pués, por el empuje de las fallas inversas del basamento. El emplazamiento 
de estas napas y la elevación de macizos cristalinos crearon una topografía 
inclinada hacia el centro de la cuenca molásica; el cálculo muestra que con t, 
= 3MPa, se puede producir una extensión gravitacional en el borde oriental 
de esta cuenca. El desprendimiento de la cubierta occidental de la cuenca 
molásica y del Jura interno (figura 9.7c), que ha remontado la pendiente del 
basamento resulta probablemente de un empuje transmitido por la cubierta de 
la cuenca molásica; el cálculo muestra que esto es posible para valores co- 
múnmente admitidos de 1,= 3MPa y 0; = 35 MPa. El plegamiento del Jura 
interno por un empuje horizontal creó una topografía que permitió la propa- 
gación del desprendimiento hacia el oeste por extensión gravitacional (Mugnier 
y Vialon, 1986). 


b) Dirección del transporte de las napas. En principio, no existe rela- 
ción entre la dirección de traslación de una napa y su deformación interna 
(ver figura 2.10). No obstante, el deslizamiento de una napa en un plano de 
cabalgadura puede crear las deformaciones significativas del desplazamien- 
to. Cuando hay fricción en la base de una napa, la deformación es cizallante y 
la lineación de estiramiento es paralela al desplazamiento. Cuando una napa 
es empujada hacia atrás o cuando se frena hacia adelante por el relieve del 
autóctono, los pliegues (B) que se originan por esta deformación son perpen- 
diculares a la dirección de acortamiento y prácticamente perpendiculares al 
desplazamiento. Sin embargo, también pueden formarse, en las rampas late- 
rales, pliegues por la deformación cuya dirección (B) forma un ángulo peque- 
ño con la dirección del desplazamiento de las napas. Cuando las deformaciones 
son intensas, los pliegues formados (B) pueden comportarse como indicadores 
pasivos y reorientarse en la dirección de flujo del material; entonces se for- 
man pliegues de envoltura cón dirección axial (a) prácticamente paralelos al 
desplazamiento. La distinción entre pliegues y lineaciones con dirección 


“0 sectonica aucttt a escatd PEgrOnar 


cinemática (a), o con dirección geométrica (B), es primordial en las interpre- 
taciones regionales para determinar la dirección de transporte de las napas 
(ver capítulo 7 y 8). 


III. NAPAS DE BASAMENTO POR DEFORMACIÓN DÚCTIL 


El estudio de la Montaña Negra ($ II-1) muestra que, en condiciones de P y T 
elevadas, los basamentos pueden tener una intensa deformación dúctil; tam- 
bién pueden formar napas. A continuación se examinan dos ejemplos típicos: 
las napas por cizallamiento dúctil y las napas por plegamiento. 


1. Napas de basamento por cizallamiento dúctil; un ejemplo: 
las cabalgaduras dúctiles del Himalaya 


El Alto Himalaya (altura media = 5000-7000 m) forma un arco de 2000 km 
de largo (figura 9.13) que bordea la meseta (altura =5000 m)-del Tíbet, y 
domina las llanuras (altura = 300 m) de la India. Debido a una erosión impor- 
tante, se puede observar zonas profundas deformadas. 


a ; y E 


9.13. Esquema estructural del Himalaya y del Tíbet (según Mattauer y Mercier, 1984, La 
Chaíne Himalayenne, Encycl. Universalis, 310-319). 


1.1. Estructura del Himalaya 


* Estructura superficial. La vertiente norte del Himalaya está bordeada por la 
sutura ofiolítica del Zangbo, como resto de un oceáno desaparecido, el 
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Neotethys, que separaba la India del Tíbet en el Mesozoico. Por tanto, el 
Himalaya es una cadena de corteza continental de origen indio. Se distinguen 
tres zonas principales (figura 9.14). El Sub Himalaya (colinas de los Siwaliks) 
es una cuenca molásica plegada cuyos depósitos detríticos (la formación de 
los Siwaliks) no metamórficos son de edad Mioceno-Pleistoceno. El Bajo 
Himalaya es un conjunto de napas formadas de material sedimentario 
metamórfico, de edad Precámbrico-Paleozoico y tal vez Mesozoico. El Alto 
Himalaya está formado por una losa de basamento precámbrico con alrede- 
dor de 10 km de espesor, cubierta por una gruesa secuencia sedimentaria marina 
(= 10 km), con poco o ningún metamorfismo, de edad Paleozoico Inferior a 
Eoceno Inferior. 

Estas tres zonas están separadas por dos cabalgaduras mayores (figura 
9.13). El MCT (Main Central Thrust) hace cabalgar el basamento del Alto 
Himalaya sobre el Bajo Himalaya; el desplazamiento observable (figura 9.14) 
es de 100 a 120 km. En realidad, es una zona de cabalgaduras dúctiles con 
poca pendiente (< 30%) hacia el norte y que cizallan la corteza india. El MBT 
(Main Boundary Thrust) hace cabalgar el Bajo Himalaya sobre el Sub 
Himalaya. Es una cabalgadura por ruptura con fuerte pendiente (60-70"N) en 
la superficie, pero que disminuye probablemente con la profundidad para in- 
clinarse débilmente hacia el norte. En efecto, los datos sedimentológicos su- 
gieren un recubrimiento del Bajo Himalaya sobre la formación de los Siwaliks 
superior a los 30 km. Cabalgaduras y pliegues afectan a los Siwaliks que 
cabalgan con su frente hacia la planicie Ganges-Indo. No se conoce con pre- 
cisión el desplazamiento sobre el MBT; sin embargo, es probable que la ca- 
balgadura frontal de los Siwaliks se una con el MBT en profundidad y que 
este último tenga una pequeña pendiente; este desplazamiento debe ser tam- 
bién del orden de la centena de kilómetros. Estos datos superficiales sugieren 
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9.14. Corte geológico esquemático del Himalaya central; ver localización en la figura 9,13 
(según Mattauer y Mercier, 1984, Ibid.). 
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que el MCT y el MBT cortan, en la corteza india, las napas del basamento 
superpuestas (figura 9.14) y así crean un fuerte engrosamiento cortical. 


* La estructura profunda. Los perfiles de reflexión sísmica profunda y 
de refracción obtenidos por medio de un programa de cooperación franco- 
chino (1981-82) confirmaron que la Moho se encuentra a una profundidad 
que oscila entre 50 y 80 km bajo el Himalaya (figura 9.15). Sin embargo, no 
muestra un hundimiento regular hacia el norte, contrariamente a lo que se 
pensaba, de acuerdo con los datos superficiales (figura 9.14). La Moho está 
cortada en fragmentos que se superponen. Por otra parte, las ondas reflejadas 
indican, hacia los 30 km de profundidad, la presencia de una discontinuidad 
que separa una corteza superior de una corteza inferior, cada una con el doble 
del espesor observado bajo los continentes. Por tanto, parece que existe una 
separación de la corteza superior con respecto a la inferior, y que el duplicado 
del espesor de la corteza superior resulta de la superposición de las napas 
corticales por cabalgamientos dúctiles vertidos hacia el sur con afloramientos 
del MCT y del MBT. El duplicado del espesor de la corteza inferior y de una 
losa del manto parece resultar de cabalgaduras vertidas hacia el norte (figura 9.15a). 

Un comportamiento mecánico de esta naturaleza es congruente con las 
propiedades reológicas de una litosfera sometida a un gradiente de tempera- 
tura media (figura 9.15b); tales propiedades son deducidas de los datos expe- 
rimentales de deformación de las rocas, extrapolados a las condiciones 
naturales. La corteza superior es frágil; pasa por una transición dúctil-frágil a 
una corteza inferior dúctil que puede constituir el nivel de desprendimiento 
de la corteza superior. Quizás, el manto litosférico superior posee una reología 
frágil y, por tanto, puede ser cizallado para formar cabalgaduras ciegas que se 


amortiguan en la corteza inferior. 
BAJO HIMALAYA 


9.15. Esquema que interpreta la estructura profunda del Himalaya según un perfil sísmico de 
refracción, Los trazos gruesos pertenecen a las discontinuidades de velocidad evidenciadas 
por los estudios sísmicos (según Hirn y cols., 1984, Nature, 307, 23-25). 
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Napas de basamento por deformación dúctil 


1.2. Deformaciones en la cadena del Himalaya. La losa de basamento del 
Alto Himalaya está afectada por deformaciones dúctiles contemporáneas de 
un metamorfismo cenozoico progrado de tipo barrowiano (Brunel, 1983); en 
la base de la losa se presenta una paragénesis con distena (figura 9.16). La 
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9.16. Zonas de paragénesis metamórficas observadas en la zona metamórfica del alto Himalaya 
con los caminos P-T de metamorfismo progrado (1) y retrógrado de MP-HT (2) y de BP-BT 
(3) (según Brunel M., 1983, Tesis, Univ. París 7). 


esquistosidad metamórfica S,, ligeramente inclinada hacia el norte, presenta 
una lineación mineral 1, con dirección N20*-30%E que corresponde a la di- 
rección de transporte (figura 9.17). Se forman pliegues envolventes sin y pos- 
esquistosidad, (2 y 3, figura 9.17), resultantes de una deformación progresi- 
va, y también son paralelos a esta dirección de transporte. Hacia arriba, la 
esquistosidad (pasa a una foliación de flujo asociada a pliegues con dirección 
E-O (1, figura 9.17) inclinados hacia el sur. Esta deformación resulta de un 
importante cizallamiento simple dúctil de la parte superior (15 a 20 km de 
espesor) de la corteza; continua con una deformación cizallante pero 
discontinua, en un ambiente de metamorfismo retrógrado. En primer lugar es 
MP-HT (figura 9.16) con disminución de la presión, probablemente por ero- 
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sión y aumento de la temperatura ligado al emplazamiento de leucogranitos 
de anatexis; posteriormente se convierte en BP-BT (figura 9.16). En el trans- 
curso de esta fase tardía se forman las cabalgaduras dúctiles del MCT, a las 
cuales se asocian unas zonas de milonitas de aspecto esquistoso de algunas 
decenas de metros de espesor. Asimismo, se presentaron lineaciones y plie- 
gues paralelos a la dirección del transporte. El MCT funcionó, sobre todo, del 
Oligoceno Superior al Mioceno Inferior (25-15Ma); es probable que haya 
dejado de ser activo cuando se formó el MBT. 


Dirección de transporte Tr 
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9.17. Deformación por cizallamiento simple dúctil en la loza del alto Himalaya. Pliegues sin 
esquistos de los ejes B(1), de ejes a (pliegues envolventes, 2) y pliegues pos-esquistosos (3) 
en una deformación progresiva (según Mattauer y Mercier, Mém. h. sér., Soc. Géol. France, 
D, 290, núm. 10, 141-161). 


Hacia el Mioceno Medio (=15 Ma) el MBT hizo cabalgar al Bajo 
Himalaya sobre las molasas inferiores de los Siwaliks (15-10 Ma). La defor- 
mación por compresión continuó durante el depósito de las molasas con un 
fuerte impulso compresivo hacia 2 Ma. Probablemente, el MBT dejó de fun- 
cionar al fin del Plioceno, pero la deformación progresó hacia el sur, con la 
formación de cabalgaduras y pliegues con dirección ONO-ESE, en los 
Siwaliks. La cabalgadura frontal de los Siwaliks sobre la planicie aluvial 
Ganges-Indo comenzó hace unos 100 000 años y aún continúa activa. Por 
tanto, la deformación superficial en el Himalaya progresó en el transcurso del 
tiempo por saltos de cabalgaduras del norte hacia el sur. 
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1.3. La formación de la cadena del Himalaya. La cadena del Himalaya resul- 
tó de la colisión de la India con Asia. En el Senoniano (83 Ma), cuando la 
India inició una rápida deriva hacia el norte (v= 10 cm/año), su margen sep- 
tentrional estaba entre los 20* y 30* de latitud sur, mientras que el borde del 
Tíbet se encontraba a los 10” de latitud norte. Un océano, denominado 
Neotethys, con una amplitud de 3000 a 4000 km, separaba entonces a la India 
del Tíbet. La colisión India-Asia se produjo entre los 55 y 45 Ma, después de 
la subducción de la corteza del oceáno tethysiano de la cual sólo quedan algu- 
nos trozos encajonados entre la India y el Tíbet, en la sutura ofiolítica de 
Zangbo. La deriva de la India hacia el norte continuó después de la colisión, 
pero a menor velocidad (v= 5 cm/año); la India ha penetrado progresivamen- 
te en Asia, como un punzón. 

¿Pero qué ocurrió con la corteza india? Inicialmente se suponía que esta 
corteza se introdujo horizontalmente bajo el Tíbet, lo que permitió una 
duplicación del espesor de la corteza (figura 9.18b). Sin embargo, los perfiles 
sísmicos obtenidos en el Tíbet no concuerdan con tal modelo. Ahora se pien- 
sa que la litosfera india continuó la subducción bajo el Asia, pero que la cor- 
teza continental superior, al no poder hundirse profundamente en la astenosfera 
a causa de su poca densidad (= 2.7), se desprendió de la litosfera y se dividió 
en láminas que, al apilarse unas sobre otras, crearon una gruesa corteza con- 
tinental (figura 9.18a). 
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9.18. Modelos de engrosamiento cortical del Himalaya: (a) por apilamiento de escamas 
corticales de origen indio (según Mattauer y Mercier, 1984, La Chaíne Himalayenne, Encycl. 
Universalis, 310-319); (b) por subcabalgadura de la corteza india bajo el Tíbet (Argand, 
1921). 


2. Napas de basamento por plegamiento; un ejemplo: 
las napas pénicas de los Alpes 


En las zonas pénicas (internas) de los Alpes, afloran macizos cristalinos que 
están bajo una cubierta sedimentaria mesozoica metamórfica (figura 9.6). 
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Hace tiempo, Argand (1911) mostró que esos macizos cristalinos internos 
constituyen el corazón de las napas por plegamiento dúctil. 


2,1. Estructura de las napas pénicas. En los Alpes occidentales centrales, en 
el edificio estructural de las napas, se distingue de abajo hacia arriba (figuras 
9.68 y 9.19a y b): las napas pénicas inferiores (napas de Antigorio, Maggia, 
Lenventina, Simano y Adula), medias (napas del Grand St. Bernard y de 
Tambo) y superiores (napas de Mt. Rose, del Grand Paradiso, de Dora-Maira 
y de Suretta). Las napas pénicas superiores se encuentran coronadas, al oeste, 
por las napas de Sesia-Lanzo y de Dent Blanche y, al este, por las napas 
austro-alpinas. 


Línea insubriana 
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9.19. Secciones esquemáticas de las napas de los Alpes centrales (a) y occidentales (b). 1: 
Napas con ofiolitas mesozoicas. 2: Napas de los flyschs internos cretácicos (P: Prealpes). 3: 
Cuenca molásica Oligoceno-Mioceno. 4: Molasas de la planicie del Po. 5: Napas externas 
subalpinas (SA) y helvéticas (H). 6: Napas Pénicas (AD: Adulla, T: Tambo, Su: Suretta, Pl: 
Pénicas inferiores, SB: Grand ST. Bernard. MR: Mont Rose). 7: Napas austro-alpinas (DB: 
Dent Blanche, SL: Sesia Lanzo). 8: Marga europea y macizos cristalinos externos (MB: 
Mont Blanc, Go: Gottard). 9: Margen adriática de los Alpes meridionales; granitos oligocenos 
de Bergell (B), (según Pollino y cols., en Roure y cols., Eds., 1990, Mém. Soc. Géol. France, 
París 156, 350 p.). 


En general, una napa pénica está constituida (figura 9.20) por un núcleo 
formado de paragneises premesozoicos y de granitos intrusivos Paleozoicos 
transformados en ortogneises. Este antiguo basamento se encuentra cubierto 
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por un cuerpo sedimentario adherido al basamento, de edad triásica, con 
metamorfismo. Entre estas napas (figura 9.20) se encuentran unos esquistos 
lustrosos mesozoicos con ofiolitas que representan una cubierta alóctona, pro- 
bablemente despegada de las napas pénicas. Cada napa está formada por una 
losa foliada, de 4 a 5 km de espesor y con 25 a 50 km de largo, fuertemente 
deformada y plegada. A menudo la cubierta sedimentaria, adherida al basa- 
mento, denota la forma en pliegues del frente de la napa, pero no se encuentra 
en el flanco inverso de la base de ésta y, en general, estas napas reposan sobre 
la unidad subyacente por una cabalgadura dúctil. Las napas pénicas tuvieron 
retroinversiones tardías muy importantes que les ha proporcionado una geo- 
metría de grandes pliegues muy complejos (figura 9.20). En los Alpes centra- 
les, se vuelven verticales a lo largo de la línea insubriana (figura 9.19b). 


2.2. Deformaciones en las napas pénicas. La deformación alpina se marca 
por una foliación dominante que origina una lineación de estiramiento con 
direcciones N-S y E-O en los Alpes occidentales y sobre todo N-S en los 
Alpes centrales. Unos micropliegues isoclinales, a veces en envoltura, cuyos 
ejes son paralelos a la lineación de estiramiento, y unos marcadores de la 
deformación dúctil heterogénea indican claramente una deformación progre- 
siva no coaxial. Esta deformación se encuentra ligada a las cabalgaduras 
dúctiles mayores cuyo desplazamiento se estima en varias decenas de kiló- 
metros (figura 9.19). La foliación y las lineaciones no son sincrónicas en las 
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9.20. Sección geológica esquemática de las napas pénicas en los Alpes centrales (al oeste de 
St. Moriz, Suiza); ver texto (según Sellami y cols., en Roure y cols., compiladores, 1990, 
Mém. Soc. Géol. France, París, 156, 350 p.). 
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diferentes unidades ya que resultan de una deformación y de un metamorfismo 
con varias fases que comportan, por lo menos, tres eventos mayores. 

El metamorfismo eoalpino es tipo HP-BT de facies esquistos azules. Es 
un metamorfismo progrado que alcanza la facies de eclogita (= 1500 MPa, 
500*C) y que, en general, es seguido por una disminución de la presión (700- 
800 MPa). Afecta a las napas austro-alpinas occidentales: las napas con 
ofiolitas y las napas pénicas; está considerado como contemporáneo de la 
subducción de la corteza continental y del inicio de la colisión. Este 
metamorfismo es de edad Cretácico Medio-Superior (130-90 Ma). El meta- 
morfismo mesoalpino es de tipo barrowiano, de facies anfibolita-esquistos 
verdes en los Alpes centrales, donde es posterior al emplazamiento de las 
napas pénicas. En los Alpes occidentales, probablemente el segundo evento 
fue contemporáneo de un subsecuente metamorfismo de facies esquistos azu- 
les sobre el cual se superpone un metamorfismo de facies esquistos verdes. 
En esta época las napas pénicas inferiores y medias se integraron a la cadena; 
al mismo tiempo se llevó a cabo la colisión continental. El metamorfismo es 
de edad Eoceno Superior-Oligoceno Inferior. Algunos investigadores pien- 
san que existe una continuidad del metamorfismo, del eoalpino al mesoalpino. 
Finalmente, en el Oligoceno Superior-Mioceno Inferior tuvo lugar una fase 
tardía de metamorfismo en la facies esquistos verdes; corresponde a un le- 
vantamiento, a las retrocabalgaduras de los Alpes centrales, y a la deforma- 
ción dúctil milonítica con retrocabalgaduras y corrimientos dextrales en la 
falla insubriana (ver $IV-2). Los flyschs comienzan entonces a depositarse en 
las cuencas de las zonas externas (ver $ 13.3). 


2.3. Zonas pénicas en la formación de los Alpes. Habitualmente, las napas 
pénicas se consideran como pertenecientes a la margen continental europea, 
y las napas austro-alpinas a la margen continental adriática del océano 
tethysiano; las napas ofiolíticas representan los restos de la corteza desapare- 
cida de este océano. El cierre del océano se produjo por subducción de la 
litosfera oceánica bajo la margen adriática. Sin embargo, la existencia de va- 
rias napas ofiolíticas entre las diferentes napas (figura 9.18) no permite loca- 
lizar, de manera precisa, una sutura oceánica en el edificio alpino. Asimismo, 
los diferentes conjuntos pénicos se interpretan como provenientes de varios 
microcontinentes separados por cuencas oceánicas tethysianas (por lo menos 
dos, el surco valaisano y el surco piamontés). La subducción oceánica fue 
seguida por la subducción de la litosfera continental europea y por una coli- 
sión Europa-Adriático. La historia se extiende del Cretácico Medio al 
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Oligoceno Superior-Mioceno Inferior. Posteriormente, la deformación se pro- 
paga hacia el antepaís, en las zonas alpinas externas, sobre todo al final del 
Mioceno Medio al Plioceno (ver $ I1-3.3). 


3. Deformaciones dúctiles de basamentos, 
desplazamientos y caminos de P-T 


Las deformaciones dúctiles de los basamentos se forman en esencia en dos 
contextos estructurales: los domos y las napas. Los domos, como en la zona 
axial de la Montaña Negra (figura 9.11), implican desplazamientos verticales 
importantes. Pueden formarse por una reducción horizontal con un plano de 
aplastamiento globalmente vertical, o por ascención de diapiros de gneis y 
de granitos. Las napas dúctiles de basamento implican desplazamientos esen- 
cialmente horizontales, y pueden resultar de cabalgaduras dúctiles como en el 
Himalaya (figura 9.14) o por plegamientos (donde siempre interviene una 
parte importante de cizallamiento), como en los Alpes internos (figura 9.19). 
Las napas de basamento dúctiles se conocen en otras muchas cadenas, por 
ejemplo, en la cadena herciniana del Macizo Central francés, la cadena cale- 
doniana de Escandinavia, la cadena precámbrica de Groenlandia, etcétera. 

Las napas de basamento dúctiles en general se ligan a una subducción 
continental seguida de una colisión, que impone un mecanismo de 
cizallamiento simple a la escala de la litosfera (figura 9.18). Se forman 
lineaciones de estiramiento, en general, perpendiculares a la dirección de la 
cadena que indican la dirección del transporte de las napas. A menudo, es 
difícil determinar el tamaño del desplazamiento. Un desplazamiento mínimo 
puede estimarse por la medida de los recubrimientos anormales observables 
con ayuda de erosiones profundas (figuras 9.14 y 9.20). En principio, el des- 
plazamiento real puede obtenerse al determinar el valor de la deformación 
cizallante y =tg O, deducida de la inclinación media del eje X de deforma- 
ción terminal en el nivel de desprendimiento dúctil. Para un nivel de despren- 
dimiento dúctil de espesor (e), el desplazamiento es D=e-tg 0D (ver figura 
2.12b con D=AA” y e= AC). Pero el ángulo q es difícil (sino imposible) de 
medir de manera precisa para grandes desplazamientos cuando el plano XY 
de la deformación se vuelve paralelo al plano de cizallamiento (ver figura 
9.22). Por otra parte, en su conjunto, una napa de basamento es a menudo 
afectada por un cizallamiento simple heterogéneo (figura 9.17a) que también 
es difícil de medir de manera precisa. 
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El análisis de la deformación dúctil de los basamentos es indisociable 
de los estudios de P-T, los cuales son estimados por los conjuntos de minera- 
les de metamorfismo. En general, la deformación se efectúa primero en un 
metamorfismo creciente (progrado) que puede ser de HP-BT, li gado a un pro- 
ceso de subducción (por ejemplo, los Alpes internos) o de tipo barrowiano 
ligado a un engrosamiento cortical (por ejemplo, el Himalaya). Este metamorfismo 
progrado es seguido por un metamorfismo decreciente (retrógrado) lo que 
testimonia una baja de presión que resulta de procesos de levantamiento, ero- 
sión y denudación tectónica. El metamorfismo retrógrado puede comenzar 
con un aumento de temperatura que resulta de una elevación de las isotermas 
en una corteza gruesa con, eventualmente, fusión cortical (figura 9.16). Pos- 
teriormente, evoluciona consecutivamente a un levantamiento y a la erosión, 
con tendencia a bajas temperaturas. 


IV. CORRIMIENTOS DÚCTILES 


Se tomará como ejemplo, el sistema de fallas de corrimiento de edad Paleozoico 
Superior al cual pertenece la falla de las Cevenas (ver capítulo 6, $ II-1). 


1. Corrimientos tardi-hercinianos de Europa 


1.1. El sistema de fallas. Después de la formación de la cadena herciniana 
(360-300 Ma), se formó en Europa un importante sistema de fallas de rumbo, 
llamado tardi-hercinianos, del Carbonífero Superior al Pérmico Inferior (290- 
250 Ma). Las fallas mayores dextrales con dirección E-O a ESE (figura 9.21a), 
como por ejemplo las fallas ibéricas, la falla norpirineana, las fallas 
sudarmoricanas, alcanzan de 400 a 600 km de largo y el desplazamiento en 
estas fallas es superior a los 20-30 km; se estima de 150 km para la falla 
norpirineana. Las fallas mayores siniestrales, como por ejemplo la falla del 
Sillon Houiller del Macizo Central francés, la falla de Villefort (figura 6.1a), 
las fallas del graben del Rin (capítulo 6, $ 1-2), la Great Glen Fault de Esco- 
cia, tienen una orientación que varía de N-S a NNE-SSO (figura 9.21a). La 
falla del Sillon Houiller tiene una longitud probable de 600 km con un 
corrimiento siniestral de 70 a 100 km. Estas fallas tienen una importancia 
considerable en la historia de la plataforma europea, ya que muchas de ellas 
fueron reactivadas en el transcurso del Mesozoico y del Cenozoico (ver capí- 
tulo 6, $ 1-2 y I1-1). 


Corrimientos dúctiles 2387 


Frente alpino h 


Fallas del gran 
sillón de houiller 


9.21. Los grandes corrimientos tardi-hercinianos de Europa Occidental (a) y su interpretación 
geodinámica (b) (ver texto), según Arthaud y Matte, 1977, Geol. Soc. Amer. Bull., 88, 1305-1320. 


1.2. La deformación por corrimiento de rumbo dúctil se observa en con- 
diciones favorables sobre las fallas sudarmoricanas (figura 9.22a). La falla 
más meridional corta los macizos graníticos que son desplazados entre 20 y 
30 km de manera dextral. En la zona deformada, de 1.5 a 2 km de ancho, la 
deformación se incrementa en intensidad hacia una Zona central (figura 9.22b). 
La roca no deformada es un granito de biotita y muscovita (320 Ma), de tex- 
tura equigranular. Las rocas menos deformadas ( protomilonitas) muestran 
planos subverticales, paralelos a la traza del cizallamiento mayor, con 
lineaciones de estiramiento y de estrías; por tanto, son los planos de 
cizallamiento (C). Una segunda familia de planos verticales corresponde a 
una orientación mineral que define un plano de foliación (S) (ver figura 7.18). 
Los planos (S) y (C) forman un diedro cercano a 45". La intensificación de la 
deformación se manifiesta por un aumento de la densidad de las superficies € 
(c, figura 7.18), por una rotación de las superficies S, su activación en planos 
de cizallamiento (b, figura 7.18) y por una disminución del valor del ángulo 
(S, C). En las rocas más deformadas (ultramilonitas), situadas en la zona de 
cizallamiento mayor, los planos S y C se confunden. El tamaño de los granos 
disminuye (10 4) y existe recristalización dinámica de los granos en condi- 
ciones de P-T estimadas por la estabilidad de la biotita y el conjunto albita- 
microclina, en T = 400-500C y Pz 500” MPa. La existencia de estructuras de 
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rompimiento (estrías) y dúctiles (lineaciones de estiramiento) en los planos 
(C) debe corresponder a velocidades de desplazamiento en estos planos res- 


pectivamente rápidos y lentos (ver figura 3.9), en un proceso de deslizamiento 
inestable. 
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9.22. (a) Los corrimientos dúctiles dextrales sudarmoricanos (Francia), (b) las deformacio- 


nes ligadas al corrimiento dúctil (ver texto), según Berthe y cols., 1979, J. Struct. Geol., 1 
(1), 31-42. 


. 


A la escala del afloramiento, ciertos macizos graníticos adquieren for- 
ma córnea, característica de una deformación cizallante. En este corrimiento 
mayor, se manifiesta, por tanto, claramente una deformación cizallante sim- 
ple dextral de la escala de la muestra de roca a la del macizo. 


1.3. Significado geodinámico de los corrimientos tardi-hercinianos de Euro- 
pa. Si se colocan en un mapa continental de finales del Paleozoico, los 
corrimientos aparecen situados en una zona de cizallamiento dextral que se- 
para, al sur, una placa africana y, al norte, una placa formada por Europa del 
Norte, Groenlandia y Canadá. Esta zona de corrimientos tendrá el valor de 
una zona transformante intracontinental, lo que aseguraría la transferencia 


del acortamiento que se producía en esa época, por una parte en los Apalaches 
y por otra en los Urales. Sin embargo, se ha presentado una opción como 
hipótesis, al menos para ciertos corrimientos, en el sentido de que podrían 
estar ligados a la extensión gravitacional que siguió al engrosamiento cortical 
y la elevación de la cadena herciniana (ver $ 11-1.3). 


2. Otros ejemplos de corrimientos dúctiles 


En las partes profundamente erosionadas de las cadenas recientes, también 
se pueden observar corrimientos dúctiles; son los casos, por ejemplo, de los 
Alpes y del Himalaya. 

Anteriormente se vio ($ III-2.2) que los Alpes orientales y centrales están 
limitados, al sur, por la línea insubriana que es un corrimiento mayor con direc- 
ción N 110 E (figura 9.6a). Corresponde a una amplia zona de deformación 
dúctil milonítica, de edad Oligoceno Superior-Mioceno Inferior, la cual resulta 
de una retrocabalgadura seguida por un corrimiento. El corrimiento dúctil es se- 
guido por un corrimiento de rompimiento. Estas deformaciones de corrimiento se 
marcan por milonitas de baja temperatura, cataclasitas y brechas que indican un 
corrimiento dextral. A escala regional, la forma córnea del macizo granítico de 
Bergell con edad oligocena (30 Ma) indica un desplazamiento horizontal dextral 
de por lo menos 50 km (figura 9.23a). La falla judicariana (figura 9.64), con 
dirección N30%E, a la que está asociada, tuvo un movimiento siniestral. Estas dos 
fallas fueron importantes en la división de los desplazamientos ligados a la coli- 
sión adriática-europea, desplazamiento hacia el oeste en los Alpes occidentales y 
hacia el norte, en los Alpes centrales (figura 9.23b). 
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9.23. La falla de rumbo dextral de la línea insubriana (a) y su función en el rompimiento y € 
deslizamiento entre las placas Adriática y Europea (b), según Lacassin R., Geol. Soc. Spec 
Publ., Londres, 1045, 339-352). 
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Al oeste del Himalaya (figura 9.14), la falla de Chaman, que es de rum- 
bo siniestral intracontinental, está ligada al desplazamiento de la India hacia 
el norte y a su colisión con Eurasia (Andrieux y Brunel, 1977). El desfasamiento 
de las cuencas terciarias, en ambas partes de esta falla, indica un desplaza- 
miento mínimo de 300 km. A lo largo de la falla, las deformaciones son dúctiles 
en las formaciones cretácicas y terciarias, y de ruptura en las formaciones 
cuaternarias. Esta falla de rumbo, sísmicamente activa, puede reactivar una 
antigua zona de fallas transformantes que separaban a la India de Eurasia en 
el transcurso del Mesozoico-Paleógeno (ver $ I11-1.3). 

Los corrimientos dúctiles corresponden a las zonas profundas de fallas 
de rumbo intracontinentales, eventualmente fallas transformantes, exhumadas 
por la erosión. El que tales fallas puedan cortar toda la corteza continental lo 
demuestra el hecho de que su trayecto se encuentra, en ocasiones, señalado 
con rocas de la corteza continental profunda (facies granulita) y, eventual- 
mente, del manto (Iherzolitas) como sucede con la falla norpirineana. 


V. DEFORMACIÓN DÚCTIL EN EXTENSIÓN: EL EJEMPLO 
DE LOS “METAMORPHIC CORE COMPLEXES” 


En el Basin and Range (capítulo VI, $ 1-3) se conocen domos gnéisicos de 
gran dimensión (50 a 100 km x 50 km, figura 9.3a), en los cuales la corteza 
continental media e inferior, con metamorfismo e intrusionada por granitos, 
está recubierta por terrenos muy delgados, no metamórficos. Estos domos 
gnéisicos se llaman metamorphic core complexes (Crittenden y cols., 1980, 
Lister y Davis, 1989). La parte superior no metamórfica, intensamente fractu- 
rada, se encuentra cortada por numerosas fallas frágiles, cuya pendiente pue- 
de ser fuerte o suave, y las cuales delimitan grandes bloques basculados (ver 
capítulo VI, $ 1-3 y figura 6.12). Su parte inferior metamórfica (generalmente 
gneises o anfibolitas) está deformada dúctilmente, y muestra una foliación 
milonítica acompañada por lineaciones de alargamiento y pliegues 
anisopáquicos a veces en envoltura; estas tectonitas del tipo LS son el testi- 
monio de un flujo laminar no coaxial intenso. Las tectonitas resultan de va- 
rias fases de deformación sinmetamórficas durante las cuales las rocas son 
transformadas, en primer lugar, bajo condiciónes de metamorfismo progrado 
de alta temperatura (facies anfibolita), y posteriormente retrometamorfoseadas 
en condiciones de facies esquistos verdes. 

La unidad superior no metamórfica está separada de la unidad inferior 
metamórfica por una zona de fallas llamada de separación cuya naturale- 
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za es compleja. En efecto, se encuentran deformaciones dúctiles y de ruptura 
yuxtapuestas o superpuestas: milonitas más o menos brechadas, brechas, 
cataclasitas y también pseudotaquilitas. Las milonitas representan las defor- 
maciones que se producen en la zona de cizallamiento dúctil, precoz y pro- 
funda en tanto que las deformaciones por ruptura se producen tardíamente en 
condiciones mucho más superficiales. 

Para explicar la formación de los “metamorphic core complexes” se ha 
propuesto dos modelos; en ambos interviene una extensión dúctil importante. 
Según algunos autores (por ejemplo, Davis y Coney, 1979), el conjunto de 
estructuras (dúctiles y frágiles) observado, representa una continuidad en la 
deformación por extensión. Para otros autores (por ejemplo, Malavielle, 1987), 
la extensión sólo representa el estado tardío de la evolución en la zona interna 
de una cadena cuya corteza, inicialmente, fue engrosada fuertemente por re- 
ducción. 

A continuación se describen brevemente los puntos más importantes de 
cada uno de estos modelos. 


+ El primer modelo (ver, por ejemplo, a Wernicke, 1981) trata de la 
extensión asimétrica de la corteza por un cizallamiento simple de ésta en una 
zona de fallas lístricas (zona de desprendimiento), dúctiles en la profundidad 
y frágiles en la superficie (ver capítulo VI, $ 1-3, 4 y 5). En un primer tiempo, 
se forman fallas lístricas que limitan grandes bloques, las cuales oscilan y 
forman en la superficie semigrabens (figura 9.24a). Posteriormente, aparecen 
en la corteza superior nuevas fallas con pendiente suave, las cuales cortan a 
los grandes bloques y a las fallas precoces. Este fenómeno provoca, en la 
parte frontal de la estructura (a la izquierda del esquema), la formación de 
fallas de desprendimiento superficiales que siguen las principales 
discontinuidades litológicas y constituyen niveles de separación (ver capítulo 
6, $ 1-3); las zonas de cizallamiento dúctiles (milonitas) subyacentes se con- 
vierten entonces en inactivas (figura 9.24b). Como respuesta al adelgazamiento 
de la corteza inferior por alargamiento dúctil y de la corteza superior por 
fracturación, se produce un reajuste isostático local que provoca el levanta- 
miento de la astenosfera, el abombamiento y la elevación de la zona de sepa- 
ración (figura 9.24c). Eventualmente, este levantamiento puede ser 
incrementado por la intrusión de diapiros graníticos en la base de la corteza. 
El efecto conjunto del deslizamiento por gravedad y de la extensión origina la 
denudación de la región culminante de la zona de separación en la cual puede 
aflorar la corteza media (figura 9.24d). Desde ese momento, solamente el 
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dominio ligado a la falla de separación (a la derecha, figura 9.24d) permane- 
ce tectónicamente activo. En este modelo, todas las estructuras observadas 
en los “metamorphic core complexes” resultan de una extensión continua de 
la corteza. La transformación de las milonitas de alta temperatura (facies 
anfibolita) en rocas brechoides superficiales corresponde a la disminución de 
la temperatura y de la presión consecutivas al levantamiento continuo de la 
zona de separación, por reajuste isostático. 

» El segundo modelo difiere del precedente en lo que concierne a las 
etapas iniciales de la formación del “metamorphic core complexes”. Los es- 
tudios estructurales (por ejemplo, Malavielle, 1987) muestran que las defor- 
maciones por extensión en la cubierta sedimentaria, en la zona de separación 
y en las formaciones metamórficas subyacentes son posteriores a deforma- 
ciones por compresión. Por otra parte, los datos geocronológicos (con edades 
del Jurásico Superior al Oligoceno) obtenidos en las milonitas de la zona de 
separación, muestran que las edades más antiguas corresponden a la edad 
de emplazamiento de las napas más internas del Overthrust Belt (ver $ 1-2). 
En las zonas profundas se forman cabalgaduras dúctiles (figura 9.25a) y en 
las zonas superficiales, napas de desprendimiento de cubierta como las del 
Overthrust Belt (figura 9.3); el metamorfismo de alta temperatura se atribuye 
a esta tectónica compresiva. 


9.24. Formación de los “metamorphic core complexes” por extensión cortical asimétrica 
(según Lister y Davis, 1989, J. Struct. Geol., 11 (1/2), 65-94, modificada). 
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En una cadena de esta naturaleza, el apilamiento de las napas corticales 
(figura 9.25a) debe crear un fuerte engrosamiento de la corteza como la ob- 
servada en el Himalaya (figuras 9.14 y 15); tal engrosamiento ocasiona el 
levantamiento de la cadena. En este tipo de cadena, la topografía elevada es, 
desde el punto de vista gravitacional, inestable y tiende a hundirse por su 
propio peso (hundimiento gravitacional por aumento del esfuerzo 0ZZ, ver 
capítulo VI, $ 1-3). A las fuerzas de volumen, se agregan las fuerzas horizon- 
tales de tensión en la litosfera americana (llamadas fuerzas-límites, figura 
9.25b); sus efectos conjugados conducen a una extensión general en toda la 
provincia del Basin and Range. Como en el modelo precedente (figura 9.24c, 
d), el alargamiento participa del levantamiento y del abombamiento de las 
zonas profundas que forman los “metamorphic core complexes” (figura 9.25c). 

El modelo descrito explica la localización frecuente de una tectónica en 
extensión y de “metamorphic core complexes” en las zonas de corteza gruesa 
de las cadenas montañosas, como es el caso, por ejemplo, en las zonas pé- 
nicas de los Alpes, en las zonas internas de la cadena helénica, en el mar Egeo 
y en la zona axial de la Montaña Negra (figuras 9.11 y 12), perteneciente a la 
cadena herciniana. 
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9.25. Formación de los “metamorphic core complexes” por reajuste isostático de una raí: 
cortical [originada por compresión (a)], asociada a una extensión regional (b), (c), (según 
Malavielle, 1987, J. Struct. Geol., 5/6), 541-554). 
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Falla, terminación de, 102-106 

Falla, tipo de, 52, 53 

Falla transformante, 11, 12, 131-133, 237- 
241 

Falla, zona deformante, 102-105, 136, 137 

Fallas de deslizamiento, 123, 124 

Fallas de flexión, 113, 114, 138 

Fase de deformación, 218, 219 

Fase mineral, 154, 155, 157, 158 

Fibras minerales, 54, 92, 93, 113, 171, 172, 
192, 193 

Fisibilidad, 161, 162, 165-167 

Flambage, 181, 182, 225, 226 

Flanco, 177, 178, 180, 181, 188-191 

Flat, 204, 205,207 

Flattened fold, 197, 198 

Flexión, 181-184, 188, 189 

Flexión pura, 185-188, 190, 191 

Flexión simple, 185, 187-189, 192, 193 

Flexural flow fold, 190, 191 

Flexural slip fold, 190, 191 

Flinn, diagrama de, 160 

Fluencia (creap), 34-37, 41-46, 113, 114, 222, 
223 

Fluencia de difusión, 152, 153, 222, 223 

Fluencia de dislocación, 150, 151,222, 223 

Fluencia estacionaria, 36, 37, 45, 46, 150, 151 

Fluido, 36, 37, 46-49, 61-64, 123, 124, 152, 
153, 165, 215-218, 222, 223 

Flysch, 212-214, 234, 235 

Foliación, 157, 158, 161-168, 197, 198 

Foliación continua, 161, 162 

Foliación de crenulación, 161, 162, 164-167, 
220 

Foliación de flujo, 161, 162, 165-167, 218, 
219, 229, 230 


Foliación de fractura, 161, 162, 164 

Foliación de micropliegue, 161, 162 

Foliación de plano axial, 197, 198 

Foliación desunida, 161, 162, 164 

Foliación pizarrosa, 161, 162 

Foliación, plano de, 165-168, 198, 199, 235, 
236 

Fosa tectónica, 107, 108 

Fracturación, 40, 41 

Fracturación ayudada, 47, 48, 63, 64, 222, 
223 

Fracturación frágil, 46-49 

Fracturación hidráulica, 63, 64, 118-120, 217, 
218 

Franja de presión, 165-167, 171, 172 

Frente de foliación, 218, 219, 220, 221 

Fricción, ángulo de, 61, 62, 85-88 

Fricción, coeficiente de, 61, 62, 86, 87, 214- 
216 

Fricción interna, 37, 38, 51, 52, 58, 59, 61, 
62, 85,86, 91, 92, 214, 215 

Fuerza de cizallamiento, 15, 16, 185, 214, 
215 

Fuerza de superficie, 15, 16 

Fuerza de volumen, 15, 242 

Fuerza normal, 15, 16, 214, 215 

Fuerza tangencial, 15, 16 


Geotérmico, gradiente, 41, 42, 48, 49, 118- 
120, 220, 221, 227, 228 

Gjas, 117-120 

Gouge, 91, 92, 123, 124, 239, 240 

Graben, 107-114, 116, 117, 120-123, 142- 
144, 201, 202 | 

Gran cabalgadura (overthurst), 202, 203 

Gravedad, deslizamiento por, 114, 115, 129, 
130, 222-225, 241, 242 

Gravedad, escalonamiento por, 222, 223, 225, 
226 

Gravedad, extensión por, 121-123, 220, 221, 
237-239, 242 

Gravedad, hundimiento por, 121-123, 220, 
221, 237-239, 242 

Gravedad, napa de, 222-225 

Grieta de tensión, 54-56, 65-68, 72, 77, 78, 
93, 94, 104, 105, 113, 117, 118, 154, 
155, 192, 193, 220 

Griffith, criterio de, 59, 60, 61, 62 


Helicítico, granate, 165 
Herciniana, 131, 220, 235-239 


HULE dl Y 


Heterogéneo, material, 45, 46, 85, 86, 96, 97, 
118-120, 136, 137, 150 

Hidrostática, compresión, 15, 16, 24, 25, 39, 
40,70, 72-77, 90, 91, 118-120, 157, 158 

Hidrostática, presión, 15, 16, 39, 42, 47, 48, 
61, 62, 73, 74, 118, 215-218 

Hidrostático, equilibrio, 15, 16 

Hookeano, cuerpo, 34-37 

Horst, 107, 108, 116, 117, 120, 121, 138, 144 


Impureza, 147, 148 

Inclusiones, 171, 172 

Inelasticidad, 45, 46 

Inestabilidad, 41, 42, 160, 161, 181, 182, 237- 
239, 242 

Inflexión, línea de, 177, 178 

Intradós, 186, 189-193 

Inversa, falla: ver falla 

Inversión numérica, método de, 141-144 

Isoclinal, pliegue, 180, 181 

Isogonas, 180, 181 

Isótropo, material, 34, 35, 85-87, 96, 97, 118- 
120, 137, 138 


Junta, 54 

Junta de cizallamiento, 51, 52, 63-66, 69, 70, 
78,79, 85,86, 175, 176, 192, 193, 224, 
225 

Junta estiolítica, 54, 55, 72, 73, 129, 130, 154, 
155, 164 

Junta de grano, 47, 48, 154, 155, 157, 158 


Klippe, 204-207 


Laguna atómica, 147, 148 

Lenticulación, 78, 79, 168, 173, 174 

Lenticulación tectónica, 129, 130 

Lineación, 157, 158, 163, 164, 170, 171, 195, 
196, 198, 199, 225, 226 

Lineación de boudinage, 164, 170, 171 

Lineación de crenulación, 164, 170, 171 

Lineación de estiramiento, 164, 170, 171, 195- 
197, 220, 225, 226, 232-237, 240, 241 

Lineación de intersección, 163, 170, 171,218, 
219 

Lineación de micropliegue, 163 

Lineación mineral, 164, 170, 171, 220, 229 

Lístrica, falla, 111, 112, 123, 124 

Litosfera, 113, 121-123, 227, 228, 231, 232 

Litostática, compresión, 15, 16, 39, 40, 73, 
74 


Litostática, presión, 15, 16, 39, 40, 73, 74 
Lóbulo de cabalgadura, 204, 207 

Luders, banda de, 145, 146 

Lugar de extrusión, 204, 205, 207, 210,211 


Macla, 147, 148, 150, 151 

Manto normal, 111, 112, 116, 117 

Margen continental, 120, 121, 144, 234, 235 

Maxwell, unidad de, 76, 77 

Metamorfismo, 157, 158, 163, 165-168, 229, 
233-236, 241, 242 

Metamorfismo barroviano, 229, 233-236 

Metamorfismo de esquistos azules, 233, 234 

Metamorfismo progresivo, 229, 235, 236, 
240, 241 

Metamorfismo regresivo, 229, 230, 235-237 

Metamorphic core complexes, 240-242 

Métodos de los diedros agudos, derechos, 97- 
100 

Microfracturamiento, 40, 41, 164 

Microlito, 152, 153, 164-167 

Micropliegues, 173, 174, 218, 219, 232, 
233 

Milonita, 36, 37, 91, 92, 222, 223, 229, 230, 
239, 242 

Modelos analógicos, reducidos, 63, 64, 69, 
70, 84, 85, 224, 225 

Modelos mecánicos, 96, 97, 222, 223 

Modelos numéricos, 96-98, 154-156 

Mohr, círculo de, 60-64, 85-89 

Mohr, envoltura de, 60-64, 85-89 

Molasa, 201, 210-214, 226, 227, 229, 230 

Momento de flexión, 183, 184 

Momento de inercia, 187, 188 

Monoclinal, 138 


Napas, 204, 205, 209 

Napas de basamento, 225-228, 231, 232 

Napas de cobertura, 218, 219, 221-226 

Napas de gravedad, 222-226 

Napas no gravedad, 222-226 

Napas penniques, 212-214, 231-233 

Napas sinesquistosas, 218-221 

Neoblasto, 157, 158, 165-167 

Neotectónica, 14 

Neutra, línea, 186, 189, 190 

Neutra, superficie, 186, 189, 190 

Neutro, eje, 186, 189, 190 

Newtoniano/no-newtoniano, 36-38, 129, 130, 
152, 153;:222,.223 

Normal, falla : ver falla 
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Oceánica, extensión, 118-121 
Oceanización, 116,117 

Ofiolita, 226, 227, 231-235 

Olistolita, 108, 109 

Onda de un pliegue, 182, 183 

Onda, longitud de, 182, 183 

Orientación preferencial, 154-156, 165-168 
Ortogneis, 232, 233 

Overthrust, 202, 203 


Paragneis, 232, 233 

Pared de dislocación, 147, 148, 150, 151 

Penetrante, deformación, 161-163, 218, 219 

Penniques, napas, 212-214, 231-233 

Percolación, puntos de, 41, 42, 63, 64 

Pitch, 84, 85, 90, 91 

Placa litosférica, 11, 12, 131-133, 237-239 

Planicie, altiplano, 121-123, 225, 226 

Plano axial, 178-180 

Plano cristalográfico, 148, 149 

Plano de cizallamiento máximo, 21, 22 

Plano nodal, 98-100 

Plano principal, 19, 20, 29, 30 

Plano reticular, 147, 149 

Plástico, 33-35, 37-40, 146-158 

Plástico viscoso, 37, 38, 45, 46, 217, 218, 
222, 223 

Plegadura, 150, 151 

Pliegue, 177, 178 

Pliegue anisopáquico, 180-182 

Pliegue cilíndrico, 180, 181 

Pliegue, clasificación de, 179-182 

Pliegue con deformación de charnela, 188-193 

Pliegue cónico, 180, 181 

Pliegue de arrastre, 113, 114, 196, 197 

Pliegue de flanco, 190-193 

Pliegue disarmónico, 183, 184, 193, 194 

Pliegue isopáquico, 196, 197 

Pliegue parásito, 178 

Pliegue poliarmónico, 178 

Pliegue por aplastamiento, 196-199 

Pliegue por arrastre de flexión, 190, 191 

Pliegue por cizallamiento, 194, 195 

Pliegue por deslizamiento de flexión en 
fourreaux, 196, 197, 218, 219,229, 232, 
233, 240, 241 

Pliegue similar, 180, 181, 194, 195 

Pliegue sinesquistoso, 173, 174, 195, 196,218, 
219 

Pliegues intrafoliados, postfoliados, 229, 230 

Poligonización, 150, 151, 154, 155 


Poingon, 179, 180 

Poisson, coeficiente de, 35, 36 

Pop up, 204, 205, 207 

Porfidoclasto, 168, 171, 172 

Poutre, 183, 184 

Poutre con apoyo libre, 183, 184, 189, 190 

Poutre encastrée, 188-191 

Presión anisotrópica, 18 

Presión de confinamiento, 39, 40, 42, 145, 146 

Presión de disolución, 76, 77, 91-93, 152-155 
164-168, 208, 209, 222, 223 

Presión efectiva, 61-64, 118, 123, 124 

Presión de fluidos, 47, 48, 61, 62, 123, 124, 
215,216, 222, 223 

Presión hidrostática, 15, 16, 47, 48, 63, 64, 
73,74, 118 

Presión isotrópica, 18 

Pressure ridge, 132, 133, 136, 137 

Pressure shadow, 164 

Protomilonitas, 236, 237 

Pseudotaquilita, 91, 92, 240, 241 

Pull apart, 136, 137 

Punzón, 179, 180 

Push-up, 136, 137 


, 


Rampa, 204, 205, 207 

Ranura, 92, 93 

Rayadura, 92, 93 

Recovery, 150, 151 

Recristalización, 154-158, 165-167, 222, 223, 
225, 226 

Recuit, 157, 158 

Red cristalina, 146, 147, 150, 151, 155, 156 

Régimen tectónico, 72, 100-103, 107, 108, 
114, 115, 137, 138 

Relajación, tiempo de, 76, 77 

Rellano, palier, 204, 205, 207 

Reología, 33, 222-225, 227, 228 

Restauración, métodos de, 124, 125 

Retro-cabalgaduras, 210,211, 234, 235 

Retrodéversement, 232, 233 

Ride de compresión, 132, 133 

Ride oceánica, 11, 12, 116-122 

Riedel, juntas de cizalla, 68, 69, 93, 94 

Rift, 11, 12, 109, 110, 114-120, 131-133, 144, 
201, 212-214 

Roll-over, 127, 128 

Rolling structure, 173, 174 

Rotación interna/externa, 25, 26, 65, 66, 68- 
72,78,79,81, 113, 114, 123-128, 137, 
138, 165-168 


A4HUICE dd Y 


Ruptura, 34, 35, 40-42, 54-58, 87-89 

Ruptura, criterio de, 57-62 

Ruptura, deformación por, 14, 42, 46-49, 51, 
52,69, 70, 83,107, 108, 192, 193 


Sag-ponds, 132, 133, 136, 137 
Saint Venant, cuerpo de, 36-38 
Salto de falla, 52, 53, 100, 101, 107, 108, 110, 
111, 121-123 
Schistosity, 163 
Secuencia normal invertida, 204, 205, 207, 
212-214 
Shear plane, 194, 195 
Sheath fold, 196, 197 
Simetría de pliegues, 179-181 
Similitud, condiciones de, 64, 65 
Simulación análoga, 64-66, 102-104 
Simulación numérica, 102-104, 154-156, 215, 
216 
Sinclinal, 177, 178, 204, 205, 207 
Sinesquistoso, 165-168, 195, 196, 218-221 
Sinforma, 177, 178 
Sintética, falla, 68, 69, 79, 80 
Sísmica de reflexión, 110, 111, 121-123, 138- 
141, 210, 211, 227, 228 
Sísmica de refracción, 111, 112,116, 117, 227, 
228 
Sismotectónica, 14 
Sombra de presión, 164, 165, 167, 171, 172, 
173, 174 
Stick-slip fault, 123, 124 
Strain slip clivage, 161, 162 
Strike-slip fault, 132, 133 
Subcabalgadura, 214,215 
Subducción, 11, 12, 15, 16, 133, 231, 232, 
234-236 
Subducción continental, 233-235 
Subgrano, 150, 151, 154, 155 
Subsidencia, 110, 111, 114, 115, 117, 118, 
136, 137, 144 
Superficie axial, 178 
Superficie de cabalgadura, 204, 205, 207 
Superficie, exceso total de, 
Superficie, métodos de, 208, 209 


Tectoglifo, 90-94 

Tectónica 1, 11, 12 

Tectonitas, 157, 158 

Tegumento, 202 

Tensión, 11, 12, 24, 25, 54 

Tensor de compresión, 21, 22, 42, 96, 97 

Tensor de deformación, 30-32, 35, 36 

Textura s/c, 155-158, 165-168, 173, 174, 236. 
237 

Thrust, 202, 203 

Tracción, 11, 12, 24, 25 

Trampa, 116, 117 

Transcurren fault, 134, 135 

Transporte, dirección de, 195, 196, 225, 226, 
229, 230, 234, 235 

Transposición, 165-167 

Transpresión, 103, 104 

Transtensión, 103, 104 

Traslación, 25, 26, 193, 194 


Ultramilonita, 236, 237 
Uniformitarismo, 14 
Up lift, 137-143, 202, 203 


Valle axial, 117, 118 

Vector de Burgers, 148, 149 

Vector de compresión, 17, 18 

Vector de desplazamiento, 52, 53, 84, 85, 90 
91,93, 94, 100, 101, 194, 195 

Ventana, 204-207, 209, 210 

Visco-elasticidad, 37, 38, 45, 46, 118 

Viscosa, deformación, 36-38, 222, 223 

Viscosidad, 36, 37 

Voigt, unidad de, 45, 46 

Von Mises, criterio de, 40, 41, 150 

Vortex, 180, 181 


Young, módulo de, 34, 35 


Zona deformante de falla, 102-105, 136 
137 

Zonas externas, 209, 210 

Zonas internas, 209, 210, 231, 232 

Zonas triangulares, 204, 205, 207 
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